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Kapitel 1
Einleitung
1.1 Wald und atmospha¨rische Turbulenz
Im Rahmen der Klima - und O¨kosystemforschung hat die Vorhersage von Quel-
len und Senken atmospha¨rischer Spurenstoffe eine besondere Bedeutung. Hin-
tergrund hierfu¨r ist in der Klimaforschung die Berechnung der weiteren Ent-
wicklung der Treibhausgaskonzentrationen im Rahmen von Klimavorhersa-
gemodellen, in der O¨kosystemforschung die Abscha¨tzung der Auswirkungen
von Spurenstoffen auf die Entwicklung von O¨kosystemen. Besondere Bedeu-
tung fu¨r beide Forschungsbereiche hat die Untersuchung von Waldo¨kosyste-
men, die auch heute noch einen großen Teil (ca. 25 %) der Landoberfla¨che der
Erde einnehmen [13]. Dabei hat sich herausgestellt, daß Wa¨lder sehr empfind-
lich auf Umweltvera¨nderungen reagieren und dabei auch als effektive Quelle
von Treibhausgasen (insbesondere CO
2
) auftreten ko¨nnen. Die Lokalisierung
und quantitative Erfassung von natu¨rlichen bzw. durch anthropogene Einwir-
kung auf die Natur hervorgerufenen Quellen1 und Senken von Treibhausga-
sen erfordert aber wegen der geringen atmospha¨rischen Konzentrationen eine
sehr genaue Beschreibung des atmospha¨rischen Austausches mit den O¨kosy-
stemen. Der Kenntnis der vertikalen Verteilung atmospha¨rischer Spurenstof-
fe innerhalb der Waldbesta¨nde kommt dabei eine besondere Bedeutung zu.
Aus diesem Grunde wurde im Rahmen der O¨kosystemforschung eine Vielzahl
von Transportmodellen fu¨r das System Boden-Vegetation-Atmospha¨re (Soil
Vegetation Atmosphere Transfer Models – SVAT’s) entwickelt ([14], [46], [35],
[26], [18], [29] ). Die zur Zeit am ha¨ufigsten verwendeten Modelle des turbu-
lenten atmospha¨rischen Austausches innerhalb von Waldbesta¨nden benutzen
einfache Widerstandsformulierungen oder Gradientansa¨tze, bei denen von ei-
ner Analogie zwischen Diffusion und atmospha¨rischer Turbulenz ausgegan-
gen wird (K-Theorie), die aber streng genommen nicht gegeben ist. Diese Mo-
delle folgen der Annahme, der Austausch erfolge nur zwischen benachbarten
Schichten entgegen dem lokalen Konzentrationsgradienten. Der eigentlich ir-
refu¨hrende Begriff ”turbulente Diffusion“ weist darauf hin. Aus Vergleichenmit Messungen ist jedoch bekannt, daß ein solcher Diffusionsansatz die atmo-
1nicht zu verwechseln mit den direkten anthropogenen Emissionen
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spha¨rischen Verha¨ltnisse nur unzureichend beschreibt, da die Atmospha¨re als
ha¨ufig turbulentes Medium ein ganzes Spektrum von Wirbelgro¨ßen entha¨lt,
die auch den direkten Austausch zwischen weiter entfernten Schichten bewir-
ken ko¨nnen. Dies ist der Grund, weshalb die genannten Ansa¨tze oft nur unzu-
reichende Ergebnisse liefern. So werden insbesondere in der atmospha¨rischen
Grenzschicht und innerhalb von Vegetationsbesta¨nden Flu¨sse gegen den loka-
len Gradienten (counter gradient fluxes) beobachtet, welche diese einfachen
Modelle nicht beschreiben ko¨nnen. Um zur Lo¨sung dieses Problems beizutra-
gen, wurden u.a. mehrdimensionale Modelle entwickelt, die die einzelnen Wir-
bel explizit auflo¨sen. Solche Modelle liefern zwar sehr realistische Ergebnisse,
sind jedoch aufgrund ihrer Komplexita¨t insbesondere fu¨r Klimamodelle viel
zu aufwendig. Auch Gradientansa¨tze mit Termen ho¨herer Ordnung sind hier
numerisch zu aufwendig, da fu¨r die Diskretisierung der Ableitungen ho¨herer
Ordnung nach der Vertikalkoordinate unter Umsta¨nden sehr eng benachbarte
Modellschichten notwendig werden, womit sich der Rechenaufwand fu¨r das
gesamte Klimamodell drastisch erho¨hen kann. Einige SVAT-Modelle haben zu-
dem den Nachteil, daß sie schon kurz u¨ber dem Bestand ihre Obergrenze errei-
chen und somit die atmospha¨rische Grenzschicht bzw. deren Effekte auf den
Bestand nicht vollsta¨ndig simulieren ko¨nnen [26].
Neuere Modelle simulieren die atmospha¨rische Wirkung hoher Pflanzenbe-
sta¨nde und den turbulenten Austausch in der gesamten atmospha¨rischen Grenz-
schicht (sogenannte gekoppelte Grenzschichtmodelle). Dabei wird meist eben-
falls auf den Diffusionsansatz zuru¨ckgegriffen ([46], [26]). Insbesondere im Fal-
le einer atmospha¨rischen Grenzschicht mit Waldbestand werden jedoch Pha¨no-
mene, wie Flu¨sse gegen den lokalen Gradienten (counter gradient fluxes), be-
obachtet, die auf das gleichzeitige Zusammenwirken von Wirbeln unterschied-
licher Gro¨ßenordnung zuru¨ckgefu¨hrt werden, also mit einem einfachen Diffu-
sionsansatz nicht erfaßt werden ko¨nnen. Solche Pha¨nomene ko¨nnen mit den
oben genannten Grenzschichtmodellen nicht erfaßt werden. Dieses Problem
kann durch Schließungsansa¨tze gelo¨st werden, die nicht mehr auf dem Diffu-
sionsansatz beruhen, dabei aber die einzelnen Wirbel nicht explizit auflo¨sen
mu¨ssen, so daß die aufzuwendende Zeit fu¨r die Durchfu¨hrung von Modell-
experimenten in vertretbarem Rahmen bleibt. Ein solcher Ansatz beruht z.B.
auf der Transilienten Turbulenzschließung. Dabei wird die von Stull [41] ur-
spru¨nglich fu¨r eine Atmospha¨re ohne Vegetation entwickelte Transiliente Tur-
bulenzschließung in modifizierter Form fu¨r die Simulation des turbulenten
Austausches in und u¨ber einem Waldbestand angepaßt. Solche Modelle liegen
von Incla´n et al. 1996 [18] und Ni 1996 [28] in unterschiedlichen Ausfu¨hrun-
gen vor. Zwei Effekte spielen eine zentrale Rolle bei der Beschreibung der at-
mospha¨rischen Zustandsgro¨ßen in Besta¨nden hoher Vegetation. Das ist zum
einen das Auftreten eines sekunda¨ren Maximums der Windgeschwindigkeit
im Stammraum und zum anderen das Auftreten von Eigenschaftsflu¨ssen ge-
gen die lokalen Eigenschaftsgradienten (”counter-gradient“ Flu¨sse). Der letzte
Effekt tritt nicht nur beim vertikalen Impulstransport, sondern auch bei den
Flu¨ssen sensibler und latenter Wa¨rme im Bestand auf. Fu¨r das Auftreten eines
sekunda¨ren Windmaximums werden 2 Ursachen diskutiert:
 Das seitliche Einstro¨men in den Bestand an Waldra¨ndern. Durch den ho¨her-
en aerodynamischen Widerstand im Kronenraum gegenu¨ber dem Stammraum
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Abbildung 1.1: Mittleres Profil der horizontalen Windgeschwindigkeit und fu¨r ausgewa¨hlte
Ho¨hen berechnete Diffusionskoeffizienten fu¨r Impuls in einem Fichtenbestand im
Solling fu¨r den Juli 1994
wird die Stro¨mung im Kronenraum sta¨rker abgebremst und es kann zur Aus-
bildung eines sekunda¨ren Windmaximums kommen, wenn ein deutlich aus-
gebildeter Stammraum vorhanden ist. Andere Effekte, wie thermische Schich-
tung im Bestand und Sta¨rke des Windes spielen dabei auch eine Rolle.
 Der vertikale turbulente Transport von Impuls aus Schichten oberhalb des
Bestandes (Prandtl-Schicht der Atmospha¨re) in den Stammraum la¨ßt sich zu ei-
nem großen Teil auf großskalige Wirbel (Large-Eddies) mit Durchmessern von
der Gro¨ßenordnung der Bestandsho¨he und gro¨ßer zuru¨ckfu¨hren. Wa¨hrend
kleinere Wirbel im Kronenraum stark abgebremst werden und evtl. dissipie-
ren, ko¨nnen die Large-Eddies aufgrund ihrer Tra¨gheit bis in den Stammraum
vordringen, und Impuls aus der Prandtl-Schicht und damit auch die dortigen
relativ hohen Windgeschwindigkeiten direkt in den Stammraum transferie-
ren. Dieser zweite Punkt liefert auch eine Erkla¨rung fu¨r die ”counter-gradient“
Flu¨sse der atmospha¨rischen Gro¨ßen.
Einen Eindruck vom auftretenden sekunda¨ren Windmaximum im Stammraum
vermittelt das Profil der Monatsmittelwerte der horizontalen Windgeschwin-
digkeit in einem Fichtenbestand im Solling vom Juli 1994, wie es in Abb. 1.1
(links) dargestellt ist. Auf der rechten Seite der Abbildung sind die fu¨r 4 Ho¨hen
berechneten mittleren turbulenten Diffusionskoeffizienten fu¨r Impuls mit ei-
nem hindurchgelegten angenommenen Profil fu¨r denselben Monat dargestellt.
Am Boden ist anzunehmen, daß die atmospha¨rische Turbulenz verschwindet
und somit auch der turbulente Diffusionskoeffizient. Deshalb geht die durch
die Punkte gelegte Kurve am Erdboden gegen Null. Der grau unterlegte Be-
reich hebt die negativen Werte des Diffusionskoeffizienten im Stamm- und un-
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teren Kronenraum hervor.
Die Bezeichnung ”turbulenter Diffusionskoeffizient“ erinnert an die angenom-mene Analogie zwischen dem Austausch durch molekulare Diffusion und Tur-
bulenz. Es gibt jedoch nur wenige Argumente, die diese Analogie unterstu¨tzen.
Eines der Hauptargumente entspringt wohl eigentlich mehr dem zu Zeiten des
Beginns der Turbulenzforschung bestehenden Zwang bzw. Wunsch nach einer
einfachen Mo¨glichkeit der Beschreibung turbulenter Transporte. Wie bei der
Diffusion wurde oder wird meist auch heute noch angenommen, der turbu-
lente Transport einer Eigenschaft erfolge parallel zum physikalischen Gradi-
enten dieser Eigenschaft, und sei diesem entgegengesetzt gerichtet. Danach
wird also der turbulente Fluß als proportional dem negativen physikalischen
Gradienten angesehen, wobei die Analogie zur molekularen Diffusion nur gilt,
wenn der Proportionalita¨tsfaktor positiv ist. Nur wenn dies der Fall ist, wer-
den durch die turbulenten Flu¨sse Konzentrationsgradienten abgebaut, wie es
auch bei der molekularen Diffusion beobachtet wird.
So wa¨re also auch bei den aus Messungen abgeleiteten turbulenten Diffusion-
koeffizienten zu erwarten gewesen, daß diese in allen Ho¨hen positiv sind. Dies
ist jedoch nicht der Fall. Diesen Werten entsprechen somit turbulente Impuls-
flu¨sse in Richtung des physikalischen vertikalen Gradienten des Impulses. Un-
glu¨cklicherweise werden in der Meteorologie die Gradienten immer vom Ort
des ho¨heren Wertes einer Eigenschaft zum Ort des niederen Wertes einer Ei-
genschaft definiert, so daß man in diesem Fall von einem Fluß entgegen dem
meteorologischen Gradienten (engl. counter gradient flux) spricht.
Bei dem hier betrachteten Fichtenbestand im Solling scheinen beide Punkte ei-
ne Rolle zu spielen. Stellt man die Differenzen der Windgeschwindigkeit zwi-
schen Kronen- und Stammraum in Abha¨ngigkeit von der Windrichtung u¨ber
dem Bestand dar (siehe Abb. 1.2), so findet man, daß ein sekunda¨res Windma-
ximum (Windgeschwindigkeit im Stammraum ist gro¨ßer als die im Kronen-
raum) unabha¨ngig von der Windrichtung immer auftreten kann. Eine Ha¨ufung
bei Wind aus nordwestlicher Richtung erkla¨rt sich aus der in dieser Richtung
liegenden Lichtung, was einen horizontalen Windgeschwindigkeitsgradienten
zwischen der Lichtung und dem Stammraum zur Folge hat, und damit durch
Impulsadvektion in den Stammraum. Es ist also anzunehmen, daß beide Effek-
te beim Zustandekommen des sekunda¨ren Windmaximums eine Rolle spielen.
Die thermische Schichtung u¨ber dem Bestand scheint dagegen keinen Einfluß
auf das Auftreten eines sekunda¨ren Windmaximums zu haben (siehe Abb. 1.3).
Fu¨r eine genauere Untersuchung der turbulenten Stoffflu¨sse in und u¨ber einem
Waldbestand ist die Kenntnis des Aufbaus der atmospha¨rischen Grenzschicht
im allgemeinen und der atmospha¨rischen Grenzschicht u¨ber Waldbesta¨nden
im besonderen notwendig. Auf diesen Punkt soll deshalb im Rahmen einer
Einleitung zu dieser Arbeit im folgenden Abschnitt eingegangen werden.
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Abbildung 1.2: Abha¨ngigkeit der Differenz der Windgeschwindigkeit zwischen Kronen- und
Stammraum in einem Fichtenbestand im Solling von der Windrichtung u¨ber dem
Bestand (Halbstundenmittel 1997)
1.2 Aufbau der atmospha¨rischen Grenzschicht
Der untere Teil der Atmospha¨re im Ho¨henbereich von bis 8-12 km, in dem
sich das Wettergeschehen abspielt, wird als Tropospha¨re bezeichnet. Sie wird
nach oben durch die Tropopause begrenzt. Die mittlere Ho¨he der Tropopau-
se ha¨ngt von der geographischen Breite und der Jahreszeit ab, ist aber auch
ta¨glichen Schwankungen unterworfen, so daß man keinen einheitlichen Wert
der Tropopausenho¨he fu¨r die gesamte Erde angeben kann. Fu¨r eine mittlere
geographische Breite ko¨nnte man im Jahresmittel eine Ho¨he von etwa 10 km
angeben [38].
Die untere Begrenzung der Tropospha¨re zur festen Erde bildet die atmospha¨ri-
sche Grenzschicht. Diese Grenzschicht ist der Bereich der Atmospha¨re, in dem
sich in den Profilen der atmospha¨rischen Eigenschaften und Flu¨sse der Einfluß
der Erdoberfla¨che unmittelbar (d.h. in einem zeitlichen Rahmen von Stunden)
bemerkbar wird. Im Unterschied zu den in der technischen Hydrodynamik
anzutreffenden Grenzschichten, weist die atmospha¨rische Grenzschicht insge-
samt im allgemeinen keine Dickenzunahme in Stro¨mungsrichtung auf, da die
Hauptursache fu¨r die Grenzschichtentstehung, die Bodenreibung, u¨berall ge-
geben ist. Eine solche Dickenzunahme tritt in der Meteorologie nur an internen
Grenzschichten auf, die sich bilden, wenn sich die Eigenschaften der Unterlage
sprunghaft a¨ndern, z.B. beim U¨berstro¨men eines Waldrandes.
Insbesondere kann bei thermisch instabiler Schichtung, wie sie durch die tages-
zeitliche Erwa¨rmung der Erdoberfla¨che auftreten kann, aufgrund der Rauhig-
keit der Oberfla¨che und der dadurch verursachten mechanischen Reibung eine
intensive turbulente Durchmischung hervorgerufen werden. Je nach der vor-
herrschenden Rauhigkeit, der Temperaturschichtung und der Windgeschwin-
digkeit kann die Ho¨he der atmospha¨rische Grenzschicht unterschiedlich aus-
fallen. Als mittlerer Wert werden ha¨ufig 1000 m angesetzt. Dabei ist insbeson-
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Abbildung 1.3: Abha¨ngigkeit der Differenz der Windgeschwindigkeit zwischen Kronen- und
Stammraum in einem Fichtenbestand im Solling von der thermischen Schichtung
u¨ber dem Bestand (Halbstundenmittel 1997)
dere der Tagesgang der Grenzschichtho¨he wichtig, so daß sich im Tagesverlauf
eine Ho¨henvariation von einigen 100 Metern bis zu einigen 1000 Metern erge-
ben kann [38].
Die atmospha¨rische Grenzschicht la¨ßt sich anhand der in verschiedenen Ho¨hen
vorherrschenden physikalischen Prozesse weiter unterteilen. Die fu¨r die Teil-
schichten angegebenen Dicken beziehen sich in der Literatur oft auf die mitt-
leren Verha¨ltnisse u¨ber den Ozeanen, da diese mehr als 70 % der Erdoberfla¨-
che bedecken [34], ko¨nnen jedoch als gro¨senordnungsma¨sige Abscha¨tzung der
Verha¨ltnisse u¨ber einer Festlandsoberfla¨che ohne hohem Vegetationsbestand
herangezogen werden.
Direkt an die Erdoberfla¨che schließt sich eine molekulare Grenzschicht an,
deren Dicke nur im Millimeter-Bereich liegt. Diese Schicht wird oft als za¨he
Unterschicht bezeichnet. Hier finden nur diffusive molekulare Transportpro-
zesse statt. Daran schließt sich die dynamische Unterschicht an, in der so-
wohl turbulente als auch molekulare Transportprozesse von gleichrangiger
Gro¨ßenordnung auftreten. Diese Schicht kann eine Dicke bis zu einigen De-
zimetern erreichen. Beide bisher genannten Schichten sind nicht in jedem Falle
(z.B. nicht bei hohen Windgeschwindigkeiten u¨ber den Ozeanen) ausgebildet
[38]. Die untersten 10 % der Grenzschicht bis zu einer Ho¨he von 100 m wer-
den als Bodenschicht oder Prandtl-Schicht bezeichnet. Innerhalb dieser Schicht
lassen sich die Profile der horizontalen Windgeschwindigkeit, der potentiel-
len Temperatur, der spezifischen Feuchte und anderer passiver, das Strom-
feld nicht beeinflussender Gro¨ßen mittels universeller Funktionen beschreiben
(Monin-Obuchovsche A¨hnlichkeitstheorie). Die wichtigsten Eigenschaften die-
ser Schicht sind der vernachla¨ssigbare Einfluß der großra¨umigen Druckvertei-
lung und der Erdrotation, was die Beschleunigungen senkrecht zur Windrich-
tung betrifft, und die Ho¨henkonstanz der vertikalen Eigenschaftsflu¨sse. Der
erste Aspekt hat eine gegen Null gehende Windrichtungsa¨nderung mit der
Ho¨he in der Prandtl-Schicht zur Folge, da aufgrund der fehlenden Wirkung
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Abbildung 1.4: Schematische Vera¨nderung der Eigenschaftsprofile beim Durch- undU¨berstro¨men
eines Waldbestandes bei neutraler thermischer Schichtung am Beispiel der hori-
zontalen Windgeschwindigkeit
der Corioliskraft, die Reibungskraft nur eine negative Beschleunigung tangen-
tial zur Windrichtung zur Folge hat. Fu¨r eine neutrale thermische Schichtung
lassen sich die Profile atmospha¨rischer Eigenschaften entsprechend der A¨hn-
lichkeitstheorie anhand von einfachen logarithmischen Beziehungen beschrei-
ben. So ergibt sich fu¨r die horizontale Windgeschwindigkeit v das bekannte
logarithmische Windprofil:
v(z) =
v


log(z=z
0
): (1.1)
Dabei ist z die Ho¨he u¨ber der Erdoberfla¨che, v

die Schubspannungsgeschwin-
digkeit,  die von Karma´n - Konstante ( = 0:4) [27]. Die Gro¨ße z
0
beschreibt
die Ho¨he, in der die horizontale Windgeschwindigkeit nach dem logarithmi-
schen Gesetz verschwinden wu¨rde. Sie ha¨ngt entscheidend von den Oberfla¨-
chenstrukturen der Unterlage ab und wird deshalb auch als Rauhigkeitsla¨nge
bezeichnet. Bei nichtneutraler Schichtung mu¨ssen an diese Formel Korrektur-
terme angebracht werden.
An die Prandtl-Schicht bis zur Obergrenze der atmospha¨rischen Grenzschicht
schließt sich die sogenannte Ekman-Schicht an, die durch eine charakteristi-
sche Drehung und Betragsa¨nderung des Windvektors mit der Ho¨he im Zusam-
menspiel von Druckgradientkraft, Corioliskraft und Reibungskraft gekennzeich-
net ist (Ekman - Spirale) [38].
Die Entwicklung der atmospha¨rischen Grenzschicht ist einem deutlichen Ta-
gesgang unterworfen. Dieser Tagesgang wird vor allem gesteuert durch die
Erwa¨rmung der Erdoberfla¨che aufgrund der Absorption des nicht reflektier-
ten Anteils der einfallenden Sonnenstrahlung am Erdboden und dem daraus
folgenden turbulenten Transport der Wa¨rmeenergie in die daru¨berliegenden
Luftschichten [34].
Der bisher beschriebene mittlere Aufbau der atmospha¨rischen Grenzschicht
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gilt nicht mehr, wenn zum Beispiel ein Waldbestand u¨ber- und durchstro¨mt
wird (siehe Abb. 3.2). Hier kommt es zu einer Verschiebung aller Schichten
nach oben, die sich mit der Verschiebungsho¨he (auch Verdra¨ngungsschicht-
dicke) beschreiben la¨ßt. Dies ist ein Effekt der durch den Bestand erho¨hten
Rauhigkeit der Erdoberfla¨che [38]. Wa¨hrend sich die za¨he Unterschicht und
die dynamische Unterschicht noch innerhalb des Bestandes direkt an der Erd-
oberfla¨che aufgrund ihrer typischen Eigenschaften definieren lassen, wird die
Prandtl-Schicht mit ihren typischen logarithmischen Eigenschaftsprofilen um
die Verschiebungsho¨he nach oben verschoben [38]. Die Profilgesetze in der
Prandtl - Schicht a¨ndern sich demnach fu¨r neutrale thermische Schichtung,
wieder dargestellt am Beispiel der horizontalen Windgeschwindigkeit, zu:
v(z) =
v


log
 
(z   d)=z
0

; (1.2)
mit d als Verschiebungsho¨he. Fu¨r die Gro¨ße der Verschiebungsho¨he im Verha¨lt-
nis zur Bestandesho¨he gibt es keine allgemeingu¨ltige Gesetzma¨ßigkeit. Als
Orientierung ko¨nnte der von Panofsky&Dutton (1984) angegebene Wert von
70 - 80 % der Bestandesho¨he gelten [1].
Die Profile passiver Eigenschaften innerhalb des Bestandes lassen sich nicht
mehr mittels der A¨hnlichkeitstheorie beschreiben. Auch fu¨r diesen Bereich hat
man keine einfache und allgemeingu¨ltige Mo¨glichkeit zur analytischen Dar-
stellung der Eigenschaftsprofile gefunden, so daß es sich anbietet, mit numeri-
schen Verfahren zu arbeiten, wie es auch im Rahmen dieser Arbeit geschehen
soll.
Eine große Zahl der zum Zwecke der Modellierung der Eigenschaftsflu¨sse
und -profile in der Luft in und u¨ber ausgedehnten Waldbesta¨nden benutz-
ten Modelle greifen zur Turbulenzmodellierung auf lokale Schließungsansa¨tze
(K-Theorie) zuru¨ck ([21],[46],[35], [26]). Fu¨r den Transport zwischen der Atmo-
spha¨re u¨ber dem Bestand und innerhalb des Bestandes erstellte Messungen der
auftretenden Fluktuationen der Vertikalbewegung zeigen jedoch ein ganzen
Spektrum von Wirbelgro¨ßen, die alle gleichzeitig zum Transport beitragen. Ins-
besondere große Wirbel mit Abmessungen in der Gro¨ßenordnung des Bestan-
des ko¨nnen atmospha¨rische Eigenschaften aus Ho¨hen u¨ber dem Bestand bis in
den Stammraum hinein transportieren. So haben Eddy-Kovarianzmessungen
an dem 50 m Meßturm des Institutes fu¨r Bioklimatologie in einem Fichtenbe-
stand im Solling im Mai und Juni 1990 ergeben, daß zwischen 9 und 21 m Ho¨he
innerhalb des 30 m hohen Bestandes immer noch Wirbel mit Durchmessern
gro¨ßer als 44 m registriert werden ko¨nnen [5]. Die durchschnittliche Wirbel-
gro¨ße in diesem Ho¨henbereich lag zwischen etwa 3.5 und 6.5 m.
Bei der Beschreibung der atmospha¨rischen Transporte in und oberhalb eines
Waldbestandes sollte deshalb der Umstand des Bestehens eines ganzen Spek-
trums von transportierenden Wirbeln beachtet werden. Da dies mit den ver-
breiteten lokalen Turbulenzschließungsansa¨tzen nicht mo¨glich ist, soll im Rah-
men dieser Arbeit ein nichtlokaler Turbulenzschließungsansatz angewendet
werden.
Kapitel 2
Lokale Turbulenzschließung:
K-Theorie
Im Rahmen dieser Arbeit wurden parallel zu den Rechnungen mit einem Mo-
dell mit transilienter Turbulenzschließung Vergleichsrechnungen mit einem
auf lokaler Turbulenzschließung basierenden Modell durchgefu¨hrt, welches
von der Arbeitsgruppe Mix et al. (siehe auch [26]) zur Verfu¨gung gestellt wur-
de. Deshalb soll in diesem Kapitel zuna¨chst kurz auf das Turbulenzschlie-
ßungsproblem im allgemeinen und die lokale Turbulenzschließung im beson-
deren eingegangen werden.
2.1 Das Schließungsproblem
Bei der mathematisch-physikalischen Beschreibung der turbulenten Stro¨mung
eines Mediums treten Terme auf, fu¨r die sich keine prognostischen oder dia-
gnostischen Gleichungen angeben lassen. Prognostische Gleichungen geben
an, wie stark die zeitliche A¨nderung des Wertes einer physikalischen Gro¨ße
ist, wobei der aktuelle Wert dieser Gro¨ße nicht in jedem Falle vorliegt. Mit-
tels diagnostischer Gleichungen kann der aktuelle Wert einer physikalischen
Gro¨ße aus den vorliegenden Werten anderer physikalischer Gro¨ßen berechnet
werden. Diese Tatsache wird als Schließungsproblem bezeichnet und soll im
weiteren anhand der prognostischen Gleichung fu¨r den Windvektor beschrie-
ben werden.
Die lokale zeitliche A¨nderung der Komponente u
i
des Windvektors in einer
turbulenten Atmospha¨re unter Beachtung der Einsteinschen Summenkonven-
tion1 und Vernachla¨ssigung von Coriolis- sowie anderen Effekten (z.B. Boden-
reibung, konvektiver Transport) la¨ßt sich mittels der folgenden Gleichung be-
schreiben:
@u
i
@t
=  u
j
@u
i
@x
j
 
u
0
j
u
0
i
@x
j
(2.1)
Dabei bezeichnet u0
i=j
die turbulenten Schwankungen der Komponenten, der
1U¨ber jeden Index der in einem Term zweimal an verschiedenen Stellen auftritt, wird summiert.
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obere Querstrich eine zeitliche Mittelung und u0
j
u
0
i
die Korrelation zwischen u0
i
und u0
j
(statistisches Moment zweiter Ordnung).
Dabei wird vom Taylorschen Ansatz zur Beschreibung der Turbulenz Gebrauch
gemacht. Danach kann jede physikalische Gro¨ße S in einer turbulenten Stro¨m-
ung dargestellt werden als Summe eines zeitlichen MittelwertesS und der tur-
bulenten Abweichung von diesem Mittelwert S 0, also:
S = S + S
0
: (2.2)
Der Mittelungszeitraum wird so gewa¨hlt, daß das Mittel u¨ber S 0 verschwindet.
Der Term u0
j
u
0
i
verschwindet fu¨r eine laminare Stro¨mung, da hier keine turbu-
lenten Schwankungen existieren, und die Gleichung wird so numerisch lo¨sbar,
da nur noch mittlere Gro¨ßen auftauchen (die Gleichung ist geschlossen). Fu¨r
die Simulation der mittleren Windgeschwindigkeit in einer turbulenten Stro¨m-
ung muß eine zusa¨tzliche Gleichung fu¨r diesen Term gefunden werden. Be-
Ru¨ckSichTigt man wiederum nur den advektiven und turbulenten Impulstrans-
port, so erha¨lt man folgende Gleichung [38] S.136 f.:
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: (2.3)
Durch Einfu¨hrung dieser zusa¨tzlichen Gleichung ist das Gleichungssystem aber
immer noch nicht geschlossen, da jetzt ein statistisches Moment dritter Ord-
nung auftritt, fu¨r das ebenfalls eine weitere Gleichung eingefu¨hrt werden muß.
Diese weitere Gleichung wu¨rde aber wiederum ein statistisches Moment vier-
ter Ordnung enthalten usw. .
Auf diese ”konventionelle“ Art und Weise la¨ßt sich das Gleichungssystem al-so nicht lo¨sen (Schließungsproblem). Eine Lo¨sung dieses Problems la¨ßt sich
nur finden, wenn man die statistischen Momente unter Verwendung der mitt-
leren Gro¨ßen parametrisiert (Turbulenzschließung). Die Ordnung der Turbu-
lenzschließung wird durch den Grad der statistischen Momente bestimmt, fu¨r
die eine Parametrisierung als Na¨herung eingesetzt wird. Werden die statisti-
schen Momente zweiter Ordnung parametrisiert, so spricht man von einer
Schließung erster Ordnung, da in den Gleichungen nur noch mittlere Gro¨ßen,
also statistische Momente erster Ordnung, auftreten. Bei einer Parametrisie-
rung der statistischen Momente dritter Ordnung spricht man von einer Schlie-
ßung zweiter Ordnung. Da hier jedoch die Momente zweiter Ordnung wie-
derum parametrisiert werden mu¨ssen, steigt die Anzahl der beno¨tigten Glei-
chungen an. Dies ist der Grund dafu¨r, daß Schließungen erster Ordnung die
weiteste Verbreitung in Modellen der atmospha¨rischen Grenzschicht erreicht
haben.
Die Turbulenzschließungsverfahren werden auch nach der Art der Parametri-
sierung der statistischen Momente klassifiziert. Werden fu¨r die Parametrisie-
rung nur lokale Gro¨ßen (z.B. vertikale Gradienten an einem Ort) verwendet, so
spricht man von einer lokalen Schließung, werden jedoch Gro¨ßen verwendet,
die sich aus Werten von Variablen an unterschiedlichen Orten zusammenset-
zen, so spricht man von einer nichtlokalen Schließung. Zu den lokalen Schlie-
ßungsansa¨tzen za¨hlt die klassische Form der K-Theorie, die im folgenden be-
schrieben wird, wa¨hrend die Transiliente Turbulenztheorie zu den nichtlokalen
Schließungen geho¨rt.
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2.2 K-Theorie als lokales Schließungsverfahren
Bei der Ausbreitung eines Stoffes in einem anderen durch Diffusion zeigt es
sich, daß die Ausbreitung und damit der Diffusionsfluß des Stoffes parallel
zum Konzentrationsgradienten erfolgt und die Gro¨ße des Flusses der Sta¨rke
des Gradienten proportional ist. Der Proportionalita¨tsfaktor wird als Diffu-
sionskoeffizient bezeichnet. Die Diffusion erfolgt immer in Richtung der ge-
ringeren Stoffkonzentration, also entgegen dem Konzentrationsgradienten. Sie
ist damit immer so gerichtet, daß sich Konzentrationsgegensa¨tze ausgleichen.
Dieser Grundsatz wird in Anlehnung an die Theorie des chemischen Gleich-
gewichts auch als Le Chatelier Prinzip bezeichnet. Nimmt man nun an, eine
a¨hnliche Beziehung ließe sich auf turbulente Flu¨sse u¨bertragen, so erha¨lt man
fu¨r den turbulenten Fluß in vertikaler Richtung ( die Komponente der hori-
zontalen Geschwindigkeitsfluktuation wird jetzt mit u 0 und die der vertikalen
Geschwindigkeitsfluktuation mit w 0 bezeichnet, z bezeichnet die Vertikalkoor-
dinate):
u
0
w
0
=  K
@u
@z
: (2.4)
Der Proportionalita¨tsfaktor K (Einheit: m2=s) wird als turbulenter Diffusions-
koeffizient bezeichnet. K kann aus Messungen bestimmt werden oder es wird
eine Parametrisierung verwendet.
Fu¨r die Parametrisierung von K gibt es verschiedene Ansa¨tze. Der wohl be-
kannteste ist der Prandtl’sche Mischungswegansatz. Prandtl (1925) fu¨hrte den
Mischungsweg l als Distanz ein, die ein Luftpaket in der Vertikalen zuru¨ck-
legen muß, um sich an seine Umgebung anzupassen. Mit Hilfe dieses Mi-
schungsweges la¨ßt sich der turbulente Diffusionskoeffizient auf den vertikalen
Gradienten der mittleren horizontalen Windgeschwindigkeit zuru¨ckfu¨hren:
K = l
2




@u
@z




: (2.5)
Das hat den Vorteil, daß K um so gro¨ßer wird, je gro¨ßer der vertikale Gradi-
ent der Geschwindigkeit wird, was den Erwartungen entspricht. Fu¨r die Mi-
schungswegla¨nge gibt es ebenfalls verschiedene Ansa¨tze. In Bodenna¨he wird
die mittlere Gro¨ße der Wirbel durch das Vorhandensein des Erdbodens be-
schra¨nkt. Fu¨r diesen Fall hat sich eine Parametrisierung aus der technischen
Stro¨mungslehre auch in der Meteorologie durchgesetzt:
l = z: (2.6)
Dabei ist  die van-Karman-Konstante. Fu¨r sie werden Werte von 0.40 bis 0.43
angegeben, in den meisten Fa¨llen wird ein Wert von 0.41 verwendet. Diese Be-
ziehung gilt nur fu¨r eine neutrale thermische Schichtung, anderenfalls mu¨ssen
modifizierte Formeln verwendet werden. Fu¨r die freie Atmospha¨re konnte sich
keine einheitliche Parametrisierung durchsetzen. In diesem Falle mu¨ssen sehr
viele Effekte Beru¨cksichtigung finden (thermische Schichtung, Corioliseffekte
usw.) .
Diese Parametrisierung hat jedoch den Nachteil, daß K nur vom vertikalen
Gradienten der horizontalen Windgeschwindigkeit abha¨ngt und nicht von ver-
tikalen Gradienten anderer Gro¨ßen, insbesondere der Temperatur, die auch
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die Stabilita¨t der Atmospha¨re bestimmen. Deshalb werden in atmospha¨rischen
Grenzschichtmodellen oft andere Parametrisierungen fu¨r K angewendet.
Eine Mo¨glichkeit ist die sogenannte K-l-b - Schließung, bei der K unter Ver-
wendung der turbulenten kinetischen Energie b und des Mischungsweges l
berechnet wird:
K = l
p
b: (2.7)
Dabei la¨ßt sich b nach der Vorgabe eines Profiles zu Beginn der Simulation
nach der folgenden prognostischen Beziehung berechnen (sie leitet sich aus
der Bilanz der kinetischen Energie fu¨r jede Modellschicht ab) :
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Dabei ist T die thermodynamische Temperatur der Luft, c
p
die spezifische Ent-
halpie der Luft,  die Luftdichte sowie S
H
der sensible und L
H
der latente
Wa¨rmestrom. Die Mischungswegla¨nge wird dann nach:
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mit a = 0 oder a =
jfj
0:00027v
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(2.9)
berechnet, wobei z
0
die Rauhigkeitsla¨nge und b
0
die turbulente kinetische Ener-
gie in der Ho¨he z
0
. Dieser Ansatz geht zuru¨ck auf Blackadar (1962), genannt
in [9]. Diese Beziehung kann im Gegensatz zum einfachen Prandtl’schen Mi-
schungswegansatz fu¨r die gesamte atmospha¨rische Grenzschicht angewendet
werden. Wa¨hrend in Bodenna¨he a = 0 verwendet wird, liefert der zweite An-
satz fu¨r a in gro¨ßeren Ho¨hen bessere Ergebnisse.
Die Wirkung von Waldbesta¨nden kann im Rahmen der K-Schließung durch
Anbringen von Zusatztermen in den Gleichungen zur Berechnung von K be-
ru¨cksichtigt werden. Diese Zusatzterme wurden oft empirisch gefunden und
sind somit unter physikalischen Gesichtspunkten ha¨ufig schwierig nachvoll-
ziehbar (siehe z.B. Faktor a in Gl. 2.9). Bezogen auf die K-L-b - Schließung,
muß dabei nur die Beziehung zur Berechnung der Turbulenzenergie b inner-
halb eines Bestandes modifiziert werden. Die prognostische Gleichung fu¨r der
turbulente kinetische Energie b erha¨lt im Bestand einen Zusatzterm der Form:
+c
d
s(v
2
x
+ v
2
y
)
3=2
:
Die Mischungswegla¨nge a¨ndert sich nach Gleichung 2.9 ebenfalls innerhalb
des Bestandes. Alle anderen Modifikationen, die durch den Wa¨rme- und Feuch-
teaustausch zwischen der Vegetation und der Bestandsluft notwendig werden,
sind nicht vom Schließungsansatz abha¨ngig und werden deshalb gesondert im
Kapitel 5 behandelt.
Fu¨r viele Anwendungen hat sich der K-Schließungsansatz bewa¨hrt. Unter be-
stimmten Bedingungen treten jedoch vertikale turbulente Flu¨sse auf, ohne daß
ein lokaler vertikaler Eigenschaftsgradient vorhanden ist (z.B. freie Konvek-
tion), in diesen Fa¨llen mu¨ssen kompliziertere Schließungsansa¨tze verwendet
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werden. Auch bei der Modellierung des turbulenten Austausches in Wald-
besta¨nden weichen die Modellergebnisse bei der Verwendung dieses einfa-
chen lokalen Schließungsansatzes mitunter stark von den Meßwerten ab. Der
Grund hierfu¨r liegt darin, daß in der turbulenten Atmospha¨re verschiedene,
unterschiedlich große Wirbel mit unterschiedlich starker Intensita¨t gleichzeitig
auftreten, der Prozeß der Turbulenz sich also eindeutig vom Prozeß der Diffu-
sion unterscheidet.
So werden in Waldbesta¨nden oft Eigenschaftsflu¨sse gemessen, die nach der
mathematischen Definition des Eigenschaftsgradienten diesem gleichgerichtet
sind und somit dem allgemeinen Versta¨ndnis zu widersprechen scheinen. Sol-
che Flu¨sse werden als ”counter-gradient“ - Flu¨sse bezeichnet, da sie entgegendem meteorologischen Gradienten gerichtet sind. Eine mo¨gliche Erkla¨rung lie-
fern empirische Spektren der Wirbelgro¨ßenverteilung im Waldbestand. Diese
Spektren zeigen, daß auch im Kronen- und Stammraum eines Waldbestandes
relativ große Wirbel (> 10 m Durchmesser) vorkommen. Man nimmt an, daß
die mit diesen Wirbeln verbundenen turbulenten Flu¨sse, die Flu¨sse aufgrund
der kleineren Wirbel u¨berlagern und es so zu diesen scheinbar widerspru¨chli-
chen Effekten kommt.
Kapitel 3
Transiliente Turbulenztheorie
3.1 Einfu¨hrung
In diesem Kapitel soll die Transiliente Turbulenz Theorie (TTT) als nichtlokales
Turbulenzschließungsverfahren erster Ordnung fu¨r den allgemeinen Fall der
Modellierung einer turbulenten atmospha¨rischen Grenzschicht ohne Waldbe-
stand na¨her erla¨utert werden. Auf die Modifizierungen dieses Schließungsan-
satzes, die bei der Grenzschichtmodellierung mit Waldbestand beachtet wer-
den mu¨ssen, wird in Kapitel 4 eingegangen.
Das Wort ”transilient“ bedeutet u¨berspringen und erinnert damit an die nicht-lokale Form dieses Schließungsverfahrens. Diese Theorie beruht auf der nicht-
lokalen Interpretation der prognostischen Gleichung fu¨r die Bilanz der tur-
bulenten kinetischen Energie. Die hier beschriebene diskrete Form der TTT
ist an ein raum-zeitliches Modellgitter gebunden. Deshalb kann mittels der
TTT der turbulente Austausch nur u¨ber einen gewissen Zeitraum (Modellzeit-
schritt) beschrieben werden, der angegeben werden muß. Vero¨ffentlichungen
zum Thema Transiliente Turbulenztheorie gibt es ab 1984 ([Stull84,88,90,91,93],
[36], [42],[11]).
R. B. Stull [37] bietet eine theoretisch sehr eingehende Einfu¨hrung in die Grund-
lagen der TTT. Auch davor gab es Ansa¨tze in Richtung von nichtlokalen Tur-
bulenzschließungen, z. B. die spektrale Diffusionstheorie.
Bei der Beschreibung des turbulenten Transportes in einer Dimension (Verti-
kalkoordinate) mittels TTT wird der Zustand einer konservativen Variable S
(z. B. potentielle Temperatur, spezifische Feuchte oder Windgeschwindigkeit)
bestimmt durch den ”Grund“ -Zustand der Variable vor einem bestimmtenZeitraum und durch die Summe u¨ber alle mechanisch und thermisch getriebe-
nen vertikalen turbulenten Flu¨sse innerhalb des turbulenten Gebietes wa¨hrend
dieses Zeitraumes, welche den Grundzustand vera¨ndern. Betrachtet man den
Vorgang der turbulenten Durchmischung in einem vertikal aufgelo¨sten ”raum“-zeitlich diskretisierten Modell wa¨hrend des Zeitschrittes t, dann ergibt sich
der Zustand der Variable in der Gitterzelle i (im folgenden Zielschicht genannt)
17
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zum Zeitpunkt t+t als:
S
i
(t+t) =
N
X
j=1
c
ij
(t;t)S
j
(t): (3.1)
Dabei ist N die Gesamtanzahl der Modellschichten und c
ij
1 sind die Koeffizi-
enten einer quadratischen Matrix (der Transilienzmatrix) mit der Dimension
NN. Der erste untere Index bezeichnet immer die Nummer der Zielschicht,
der zweite immer die der Quellschicht. Die Zielschicht i entha¨lt also eine Mi-
schung von Luftpaketen, die aus unterschiedlichen Quellschichten j stammen.
Welche Schichten das sind, und wie stark die Durchmischung ist, das wird
durch die Koeffizienten der Transilienzmatrix (c
ij
) bestimmt.
Da die turbulenten Transporte zwischen den Schichten nur mit endlicher Ge-
schwindigkeit erfolgen, ist klar, daß die Koeffizienten c
ij
vom Zeitschritt ab-
ha¨ngen mu¨ssen, da in einer ku¨rzeren Zeit auch weniger Luft von der Schicht j
in die Schicht i gelangen kann; es ergibt sich dadurch aber auch eine Abha¨ngig-
keit vom Aufbau des Modellgitters (Absta¨nde zwischen den Modellschichten)
[37]. Bei t = 0 ergibt sich zudem eine Matrix mit den Koeffizienten c
ij
= 1
fu¨r i = j und c
ij
= 0 sonst (die Einheitsmatrix), da dann keine Luftpakete mehr
ausgetauscht werden ko¨nnen. Eine solche Matrix wu¨rde somit keine Informati-
on u¨ber den Prozeß der Turbulenz enthalten, so daß eine Zeitschritt vont = 0
z.B. fu¨r die Beschreibung des augenblicklichen Zustands der Atmospha¨re nicht
herangezogen werden kann. Wie bei einem Markov-Prozeß2 nimmt man bei
der TTT an, daß der augenblickliche Zustand einer Eigenschaft nur von dem
Zustand vor Verstreichen einer Zeitspanne t, nicht aber von la¨nger zuru¨ck-
liegenden Zusta¨nden abha¨ngt, die Turbulenz ha¨tte demnach also keine ”Er-innerung“ . Die Transilienzmatrix beschreibt den turbulenten Austausch von
Luftpaketen zwischen den Modellschichten, also die Turbulenz als Prozeß. Da
die Luftpakete charakteristische Eigenschaften mit sich fu¨hren (z.B. Impuls der
Luftbewegung), kann der Austausch von Luftpaketen zur Modellierung der
vertikalen Profile von luftgetragenen Eigenschaftsgro¨ßen herangezogen wer-
den. Dabei ist die Struktur der Transilienzmatrix fu¨r unterschiedliche Turbu-
lenzbedingungen verschieden, kann also bei instationa¨rer Turbulenz zeitab-
ha¨ngig sein. In einem raum-zeitlich diskretisierten Modell ergibt sich so fu¨r je-
den Zeitschritt jeweils eine Transilienzmatrix zur Beschreibung des Austausch-
prozesses, aber verschiedene Profile
!
S
fu¨r die luftgetragenen Eigenschaften.
Die Definition der Koeffizienten der Transilienzmatrix orientiert sich streng an
den Zielschichten, d.h. c
ij
ist der Anteil an der Luftmasse der Schicht i, wel-
cher aus der Schicht j stammt. Wegen der Zuordnung der ausgetauschten Mas-
sen an Luft zu den Koeffizienten c
ij
, mu¨ssen sich auch die in Gleichung 3.1
eingesetzten Gro¨ßen immer auf die Luftmasse beziehen. Diese Bedingung ist
bezu¨glich der potentiellen Temperatur (charakterisiert den Wa¨rmeinhalt pro
Masseneinheit), der spezifischen Feuchte (Masse an Wasserdampf pro Mas-
seneinheit) und bei der Windgeschwindigkeit (Impuls pro Masseneinheit) au-
tomatisch erfu¨llt, andere Gro¨ßen mu¨ssen evtl. erst umgerechnet werden. Der
1Tiefgestellte Indizes bezeichnen die Nummern der Modellschichten
2Markov-Prozeß: Zufallsprozeß, bei dem die Wahrscheinlichkeit des U¨bergangs von einem Zu-
stand in einen anderen nur vom augenblicklichen Zustand abha¨ngt.
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Wert der Koeffizienten bezieht sich immer auf die Zielschicht. Insbesondere
ist c
ij
nicht der Anteil der Luft in der Quellschicht j, der in die Zielschicht i
transportiert wird!
An die Koeffizienten der Transilienzmatrix sind einige physikalisch begru¨nde-
te Bedingungen geknu¨pft, die mathematisch als Randbedingungen der Matrix
aufgefaßt werden ko¨nnen. Zuna¨chst muß die Einhaltung der Kontinuita¨tsglei-
chung gewa¨hrleistet sein. Die Kontinuita¨tsgleichung kommt in 2 Bedingungen
an die Transilienzmatrix zum Ausdruck.
Die erste Bedingung ergibt sich daraus, daß sich die Masse an Luft einer jeden
Modellschicht allein durch den turbulenten Austausch mit anderen Schichten
nicht vera¨ndern darf. Das heißt, die gleiche Masse von Luft, die wa¨hrend eines
Zeitschrittest aus einer Quellschicht j in jede Zielschicht i transportiert wird,
muß der Quellschicht wieder zugefu¨hrt werden. Setzt man (zuna¨chst fu¨r ein
a¨quidistantes Modellgitter) die Luftmasse jeder Schicht auf 1 b= 100%, so muß
die Summe u¨ber alle Transporte aus allen Quellschichten j in die Zielschicht
i, ausgedru¨ckt durch die Koeffizienten der Transilienzmatrix c
ij
, fu¨r jede Ziel-
schicht genau 1 ergeben. Setzt man diese erste Bedingung in eine mathemati-
sche Form um, so erha¨lt man:
 Fu¨r jede Zielschicht i (Matrixreihe):
N
X
j=1
c
ij
= 1: (3.2)
Die zweite Bedingung, die ebenfalls auf die Kontinuita¨tsgleichung zuru¨ck-
zufu¨hren ist, ha¨ngt mit den Werten (”Konzentrationen“ = spezifischer Gehalt)der mit der Luft transportierten atmospha¨rischen Eigenschaften zusammen.
Die Werte dieser Konzentrationen ko¨nnen sich im Gegensatz zur Masse an Luft
fu¨r eine Schicht i infolge der turbulenten Durchmischung sehr wohl a¨ndern,
aber aus jeder Quellschicht j kann nicht mehr als 100% b= 1 einer Eigenschaft
heraustransportiert werden. Wieviel einer Eigenschaft aus einer Quellschicht
j in alle Zielschichten i transportiert wird, wird durch die Summe u¨ber alle
Koeffizienten der Transilienzmatrix c
ij
u¨ber i ausgedru¨ckt. Die mathematische
Formulierung dieser zweiten Bedingung lautet somit:
 Fu¨r jede Quellschicht j (Matrixspalte):
N
X
i=1
c
ij
= 1: (3.3)
Da dies fu¨r jede Eigenschaft gelten muß, soll diese Bedingung allgemein als
Konzentrationserhaltung bezeichnet werden. Eine Matrix, welche den beiden
oben genannten Bedingungen genu¨gt, d.h. mathematisch, deren Zeilenelemen-
te bzw. Reihenelemente sich zu 1 summieren. wird in der Mathematik als dop-
pelt stochastisch bezeichnet. Die mathematische Beschreibung der zweiten Be-
dingung (Konzentrationserhaltung) ist nur richtig, wenn alle Modellschichten
die gleiche Ho¨he besitzen. Da es jedoch vor allem aus Gru¨nden der Rechenef-
fizienz oft erwu¨nscht ist, mit unterschiedlich hohen Modellschichten arbeiten
zu ko¨nnen, muß die obige Formel modifiziert werden.
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Die Anpassung der Transilienzmatrix an nichta¨quidistante Modellschichten
kann durch die Einfu¨hrung von relativen Luftmassen geschehen [31]. Mit dem
Massenverha¨ltnis mi
m
j
der Schichten i und j ergibt sich als Bedingung:
N
X
i=1
m
i
m
j
c
ij
= 1 bzw: m
j
=
N
X
i=1
m
i
m
j
c
ij
: (3.4)
Die Massen der Luftschichten ko¨nnen in einem eindimensionalen vertikal auf-
gelo¨sten Modell in diesem Zusammenhang durch die Schichtho¨hen ersetzt
werden, da die Einflu¨sse der Luftdichten durch die Verwendung der konser-
vativen Gro¨ße potentielle Temperatur Beru¨cksichtigung finden werden (siehe
Abschn. 3.2).
Die Gu¨ltigkeit dieser Beziehung la¨ßt sich durch eine Beispielbetrachtung er-
la¨utern ([31], [41]). In Abb. 3.1 (a) und (b) sind die Schichteinteilung eines a¨qui-
distanten Modells, der turbulente Austausch zwischen den Schichten und die
dazugeho¨rige Matrix schematisch dargestellt. Indem man nun einige Schichten
zusammenfaßt erha¨lt man das Modellgitter fu¨r ein nichta¨quidistentes Modell
(c). Beschreibt dieses Modell nun denselben Austauschprozeß, so ergibt sich ei-
ne mit der Matrix in (b) korrespondierende Transilienzmatrix. Es ergeben sich
jedoch Unterschiede in der Struktur der Matrix. Wa¨hrEnd im Falle (a) die Luft-
masse der Schicht d die der Schicht a vollsta¨ndig ersetzt und umgekehrt, wird
im Fall (b) die Luftmasse der Schicht 3 nur zu einem Drittel durch die Luftmas-
se der Schicht 1 ersetzt. Das ergibt einen Wert 0:33 fu¨r den Transilienzkoeffizi-
enten c
31
. Umgekehrt wird jedoch wie im Falle (a) die Luftmasse der Schicht 1
vollsta¨ndig durch Luft der Schicht 3 ersetzt werden (c
13
= 1). Es ergibt sich al-
so eine gewisse Asymmetrie der Transilienzmatrix (d), obwohl der Prozeß des
Austausches durchaus symmetrisch erfolgt (die Transporte von oben nach un-
ten bzw. von unten nach oben halten sich die Waage). Obwohl die Luftmassen-
und Konzentrationserhaltung erfu¨llt ist, unterscheiden sich die Summen der
Spalten der Matrix (d) von 1. Nur unter Benutzung einer Wichtung der Ma-
trixkoeffizienten jeder Spalte mit dem Verha¨ltnis der Luftmassen bzw. Schicht-
dicken bei der Summation wie in Gl. 3.4 ergibt sich wieder ein Wert von 1. Fu¨r
den Fall der 4. Spalte der Matrix (d) ergibt sich fu¨r die Summe der Spaltenele-
mente  (Masse der untersten Schicht sei gleich einer Masseneinheit):
 =
m
1
m
4
c
14
+
m
2
m
4
c
24
+
m
3
m
4
c
34
+
m
4
m
4
c
44
=
1
4
 0 +
2
4
 0:50 +
3
4
 0:66 +
4
4
 0:25 = 1:
Vergleicht man den Turbulenzschließungsansatz der K-Theorie mit der TTT,
so kann man die K-Theorie als Spezialfall der TTT auffassen, da sie von der
Annahme ausgeht, daß eine turbulente Durchmischung nur zwischen den un-
mittelbar benachbarten Modellschichten auftritt, die sich durch einen Eigen-
schaftsgradienten auszeichnen. Das la¨uft auf eine tridiagonale ”Transilienzma-trix“ hinaus.
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Abbildung 3.1: Schematische Darstellung zweier Transilienzmatrizen fu¨r denselben atmospha¨ri-
schen Prozeß fu¨r a¨quidistante und nichta¨quidistante Einteilung der Modellschich-
ten nach [31]. Die linke Seite zeigt, wie der Austausch zwischen den einzelnen
Atmospha¨renschichten erfolgt. Die rechte Seite zeigt die entsprechenden Tran-
silienzmatrizen. Aus Gru¨nden der besseren Anschaulichkeit wird angenommen,
daß die Atmospha¨renschichten ihre Massen vollsta¨ndig austauschen. Zu beachten
ist, daß die Matrizen ”auf den Kopf gestellt“ wurden, so daß die Zielindizes mitder Ho¨he der Schichten auf der linken Seite der Abb. korrespondieren. Obwohl
die Matrix fu¨r die a¨quidistante Schichteinteilung symmetrisch ist, weist die kor-
respondierende Matrix fu¨r nichta¨quidistante Schichteinteilung eine Asymmetrie
auf. Die Summe jeder Spalte unterscheidet sich jetzt von 1, obwohl die Bedingun-
gen der Luftmassen- und Konzentrationserhaltung erfu¨llt sind.
3.2 Das Mischungspotential
Die Koeffizienten der Transilienzmatrix ha¨ngen vom Potential zur Durchmi-
schung (Mischungspotential) zwischen u¨bereinanderliegenden Atmospha¨ren-
schichten ab. Vor der Herleitung des Mischungspotentials sollen zuna¨chst die
Struktur und in einer konvektiven Grenzschicht stattfindenden Prozesse na¨her
betrachtet werden, da dies alle Vorga¨nge einschließt, die bei der atmospha¨ri-
schen Turbulenz eine Rolle spielen.
3.2.1 Konvektive Grenzschicht
Wichtig im Zusammenhang mit der Diskussion unterschiedlicher Schließungs-
ansa¨tze fu¨r die Turbulenz in der Atmospha¨re ist der Begriff der konvektiven
Grenzschicht. Als Konvektion (lat. convehere, convectum = zusammenbrin-
gen) wird in der Meteorologie das Auftreten vertikaler Luftbewegungen als
KAPITEL 3. TRANSILIENTE TURBULENZTHEORIE 22
Folge von starken vertikalen Umlagerungen von Luftpaketen bezeichnet. Er-
faßt die Konvektion die gesamte Grenzschicht, so spricht man von einer kon-
vektiven Grenzschicht. Ursachen fu¨r die Ausbildung von Konvektion sind o¨rt-
liche Dichteunterschiede der Luft (z. B. durch das Aufsteigen warmer und ge-
genu¨ber der Umgebung spezifisch leichterer Luftpakete) aber auch dynami-
sche Instabilita¨t (aufgrund starker vertikaler Scherung des Horizontalwindes
kann Turbulenz verursacht werden). Je nach thermischer Schichtung ko¨nnen
sich beide Effekte summieren aber auch entgegengesetzt wirken. So kann sich
bei thermisch labiler Schichtung in jedem Falle Konvektion ausbilden, wenn
dynamische Instabilita¨ten auftreten, da die durch die dynamische Instabilita¨t
hervorgerufenen Vertikalbeschleunigungen von Luftpaketen eine Versta¨rkung
erfahren. Bei thermisch stabiler Schichtung ha¨ngt das Auftreten von Konvekti-
on vom Verha¨ltnis der Sta¨rke beider Effekte zueinander ab.
Mathematisch wird dieses Verha¨ltnis durch die Richardson-Zahl ausgedru¨ckt,
die im folgenden hergeleitet werden soll.
3.2.2 Turbulente kinetische Energie
Entsprechend dem Reynold’schen Ansatz3 zur Beschreibung der Turbulenz er-
gibt sich folgende Beziehung fu¨r die turbulente kinetische Energie pro Massen-
einheit:
E =
1
2
(u
02
+ v
02
+ w
02
): (3.5)
Der Querstrich bezeichnet hierbei eine zeitliche Mittelung, wa¨hrend der Apo-
stroph die Abweichungen von den Mittelwerten der jeweiligen Gro¨ßen kenn-
zeichnet. u; v und w sind die x-, y- und z-Komponenten des Windvektors. Zu
beachten ist hierbei, daß die Mittelung u¨ber die Quadrate der zeitlichen Ab-
weichungen nicht zwangsla¨ufig Null ergibt. Die lokale zeitliche A¨nderung der
turbulenten kinetischen Energie in einer Atmospha¨renschicht ergibt sich durch
lokale Ableitung der obigen Gleichung nach der Zeit und Einsetzen der pro-
gnostischen Gleichungen fu¨r die Geschwindigkeitsfluktuationen. Nimmt man
eine horizontale Stro¨mung (die Vertikalkomponente des mittleren Geschwin-
digkeitsvektors kann in einem 1-D Modell nicht betrachtet werden) und fu¨r die
turbulente kinetische Energie horizontale Homogenita¨t an, dann ergibt sich die
folgende prognostische Gleichung fu¨r die turbulente kinetische Energie [38]:
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(3.6)
3Jeder Zustand einer Eigenschaft in einer turbulenten Stro¨mung la¨ßt sich beschreiben als Sum-
me eines zeitlichen Mittelwertes (die Mittelungszeit muß entsprechend den Erfordernissen sinn-
voll gewa¨hlt werden) und der turbulenten Abweichungen von diesem Mittelwert.
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horiz. Windkomponenten [ms 1]
potentielle Temperatur [K]
Luftdichte [kg m 3]
Schwerebeschleunigung [ms 2]
Dissipation pro Masseneinheit [m2s 3] = [Jkg 1s 1]
turbulente Impulsflu¨sse pro Masseneinheit [m2s 2]
turbulenter Wa¨rmefluß pro Masseneinheit [K ms 1]
turbulenter Transport von E [m3s 3]
Druckkorrelation [hPa ms 1]:
Die mit I bezeichneten Terme beschreiben die Entstehung von turbulenter ki-
netischer Energie durch vertikale Scherung der Komponenten der horizontalen
Windgeschwindigkeit. Diese beiden Terme fu¨hren zu einer Produktion turbu-
lenter kinetischer Energie, da die Terme u0w0 und v0w0 (die turbulenten Im-
pulsflu¨sse) ein negatives Vorzeichen fu¨hren. Aufgrund der starken Windge-
schwindigkeitsscherung in Bodenna¨he, aber auch ha¨ufig an der Obergrenze
der Grenzschicht, leisten die Terme I in diesen Bereichen oft den u¨berwiegen-
den Anteil an der Produktion der turbulenten kinetischen Energie. Der Term
II beschreibt die Wirkung des hydrostatischen Auftriebs auf die Turbulenz.
Term III ist der vertikale turbulente Transport von Turbulenzenergie. Dieser
Term dru¨ckt nur den Transport von turbulenter kinetischer Energie zwischen
verschiedenen Schichten innerhalb der Grenzschicht aus und keine Produkti-
on von turbulenter kinetischer Energie. Bei diesem Term handelt es sich um
einen Term 3. Ordnung. Das ergibt sich aus der Definition der turbulenten ki-
netischen Energie. Fu¨r eine Turbulenzschließung 1. Ordnung (bei der Terme 2.
Ordnung durch Terme 1. Ordnung parametrisiert werden), kann dieser Term
nicht beru¨cksichtigt werden, da es keine prognostische Variable (wie z.B. u und
v beim Term I) gibt, deren Ableitung nach der Vertikalkoordinate die Menge
der turbulent transportierten Turbulenzenergie repra¨sentiert.
Bodennahe Schicht
Mischungsschicht
Entrainment-
Bereich Dh
h0
iz
0
z
q
q
'w'
Abbildung 3.2: Schematische Struktur der konvektiven Grenzschicht nach Deardorff, dargestellt
anhand der Vertikalprofile der potentiellen Temperatur  und des fu¨hlbaren tur-
bulenten Wa¨rmeflusses 0w0 .
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Nach Term IV fu¨hren auch Abweichungen vom hydrostatischen Gleichgewicht
(Fluktuationen des Luftdruckes) zu lokalen A¨nderungen der Turbulenzener-
gie. Dieser Term beschreibt die Umverteilung von turbulenter kinetischer Ener-
gie zwischen verschiedenen Atmospha¨renschichten infolge von Fluktuationen
des statischen Druckes (Luftdruck). Das kann z.B. die Folge von Schwerewel-
len sein. Die dadurch erzeugte turbulente kinetische ist im allgemeinen sehr
gering, da die Druckfluktuationen infolge Fluktuationen der Vertikalbewegung
sehr gering sind (0.01 hPa - 0.05 hPa) [38]. U¨ber das Verhalten dieses Terms in
der Atmospha¨re ist nur sehr wenig bekannt, inbesondere kann er nur durch
Bilanzierung der turbulenten kinetischen Energie aufgrund von Messungen
abgescha¨tzt werden, indem alle anderen Terme bestimmt werden und diese
fu¨r eine Stro¨mung mit stationa¨rer Turbulenz zu @E
@t
= 0 erga¨nzt werden. Diese
Erga¨nzung ist dann eine Abscha¨tzung fu¨r diesen Term. Aufgrund dieser Un-
sicherheiten, der geringen Bedeutung und eines fehlenden Ansatzes zu seiner
Parametrisierung, wird dieser Term im weiteren nicht beru¨cksichtigt.
Term V ist die Dissipation turbulenter kinetischer Energie. Dieser Term weist
immer einen von 0 verschiedenen Wert auf, solange die turbulente kinetische
Energie ungleich 0 ist.
Die Richardson-Zahl ergibt sich nun als Verha¨ltnis der A¨nderung der turbulen-
ten kinetischen Energie aufgrund der thermischen Schichtung zur A¨nderung
der turbulenten kinetischen Energie infolge vertikaler Windscherung als Quo-
tient aus den Termen I und II zu [38]:
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w
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+ v
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w
0
@v
@z
i
 1
: (3.7)
Diese Form der Richardson-Zahl hat jedoch den Nachteil, das man ihren Wert
nur fu¨r turbulente Stro¨mungen bestimmen kann, nicht aber fu¨r laminare, da
die Terme v0w0 und u0w0 dann verschwinden. Anhand der Annahmen der loka-
len Turbulenzschließung kann man diese turbulenten Flu¨sse jedoch als propor-
tional zu den Gradienten der jeweiligen Eigenschaft annehmen, was natu¨rlich
auch fu¨r den Term w00
v
gilt. Setzt man nun diese Gradienten in Gleichung
3.7 ein, so erha¨lt man eine andere Form der Richardson-Zahl, die Gradient-
Richardsonzahl [38]:
R
i
=
g

v
@
v
@z
(
@u
@z
)
2
+ (
@v
@z
)
2
: (3.8)
Das Auftreten von Konvektion la¨ßt sich nun in Abha¨ngigkeit von der Gro¨ße
von R
i
beschreiben. Ist der Za¨hler sehr viel gro¨ßer als der Nenner, d.h. es
herrscht thermisch stabile Schichtung bei geringer vertikaler Windscherung,
so liegt eine laminare Stro¨mung vor, da die einzelnen Luftschichten nur hori-
zontal u¨bereinander gleiten ko¨nnen. Der Grenzwert fu¨r den U¨bergang zu einer
turbulenten Stro¨mung wird als kritische Richardson-Zahl R
c
(c - critical) be-
zeichnet (siehe auch Bulk-Richardsonzahl in Abschnitt 3.2.3). Fu¨r die kritische
Gradient-Richardson-Zahl wird von vielen Autoren ein Wert von R
c
= 0:21
bis R
c
= 0:25 angegeben [38]. Die Unterschreitung dieses Wertes reicht aller-
dings noch nicht aus, um Konvektion auszulo¨sen. Hierzu ist eine noch ho¨he-
re thermische Instabilita¨t no¨tig (R
c
<  1 [32]). Je nach dem Verha¨ltnis von
thermischer Stabilita¨t zu dynamischer Stabilita¨t werden verschiedene Arten
KAPITEL 3. TRANSILIENTE TURBULENZTHEORIE 25
keine Turbulenz freie Konvektion
erzwungene Konvektion
stabil geschichtete Turbulenz Tu
rb
ul
en
z,
 a
ng
et
ri
eb
en
 d
ur
ch
G
es
ch
w
in
di
gk
ei
ts
sc
he
ru
ng
 u
nd
th
er
m
is
ch
en
 A
uf
tr
ie
b
0 Produktion von TKE 
durch Dichteunterschiede
Produktion von TKE
durch vertikale Geschwindigkeitsscherung
Abbildung 3.3: Auftreten unterschiedlicher Regimes der Turbulenz in der atmospha¨rischen
Grenzschicht in Abha¨ngigkeit von der vorherrschenden Art der Produktion tur-
bulenter kinetischer Energie (TKE) (nach [38]).
der Konvektion unterschieden, wie sie in Abb. 3.3 dargestellt sind. Wenn die
thermische Instabilita¨t sehr viel gro¨ßer ist als die dynamische, so spricht man
von freier Konvektion, im umgekehrten Falle von erzwungener Konvektion,
womit die 2 Grenzfa¨lle der Konvektion umschrieben sind. Freie Konvektion
kann demnach dann auftreten, wenn die Erwa¨rmung der Erdoberfla¨che sehr
stark ist, also vor allem bei sommerlichen Scho¨nwetterperioden. Bei starker
Bewo¨lkung und großen Windgeschwindigkeiten wie es z.B. beim Durchzug
der Fronten eines Tiefdruckgebietes mo¨glich ist, kann dagegen erzwungene
Konvektion auftreten, da die vertikale Windscherung in Bodenna¨he sehr groß
wird. Bei der Gradientrichardsonzahl wird von manchen Autoren ein kriti-
scher Wert von R
i
=  10 angegeben, der unterschritten werden muß, bevor
freie Konvektion auftritt [38].
Aufgrund der kinetischen Energie aufsteigender Luftpakete ko¨nnen diese teil-
weise in den Bereich stabiler oder neutraler Schichtung u¨ber der Grenzschich-
tobergrenze eindringen. Dieser Effekt tra¨gt zum Wachstum der vertikalen Ma¨ch-
tigkeit einer konvektiven Grenzschicht in den Vormittagsstunden bei. Anderer-
seits mu¨ssen als Kompensation ka¨ltere Luftpakete aus dem Bereich oberhalb
der Grenzschicht in den oberen Bereich der Grenzschicht eindringen. Durch
diese beiden Prozesse entsteht an der Obergrenze der Grenzschicht ein Be-
reich, in dem sich Luftpakete aus der Grenzschicht aber auch aus Ho¨hen u¨ber
der Grenzschichtobergrenze wiederfinden. Dieser Bereich wird deshalb auch
als ”Entrainment“ -Schicht (engl. entrain = einbringen) bezeichnet (Abb. 3.2).
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3.2.3 Parametrisierung des Mischungspotentials auf der Basis
der Richardsonzahl
Eine Mo¨glichkeit der Parametrisierung des Mischungspotentials und damit
auch der Transilienzmatrix beruht auf der U¨berlegung, daß durch die turbulen-
te Durchmischung Instabilita¨ten, d.h. in unserem Falle vertikale Eigenschafts-
gradienten, soweit ausgeglichen werden ko¨nnten, daß die Turbulenz zum Er-
liegen kommt. Dieser Fall tritt in der Natur kaum auf, da durch vertikal va-
riierende Quellen und Senken atmospha¨rischer Eigenschaften zeitlich parallel
zum Abbau der Instabilita¨ten immer wieder ein Aufbau dieser Instabilita¨ten
(z.B. vertikale Variation der Reibung als Senke des Impulses und des hori-
zontalen Luftdruckgradienten als Quelle des Impulses) erfolgt. Na¨hme man
jedoch Quellen und Senkenfreiheit an, dann mu¨ßte die Turbulenz nach ei-
nem gewissen Zeitraum zum Erliegen kommen. Eine gute Mo¨glichkeit zur
Beschreibung der zeitlichen Entwicklung des Verhaltens einer turbulenten At-
mospha¨re bietet die Gradient-Richardsonzahl R
i
(siehe Gleichung 3.8). Da die
lokalen Gradienten der potentiellen Temperatur und der horizontalen Wind-
geschwindigkeit oft nicht bekannt sind, werden die Gradienten ha¨ufig durch
Differenzen der entsprechenden Gro¨ßen u¨ber endliche vertikale Distanzen er-
setzt (Bulk-Richardsonzahl R
b
). Nach Einsetzen der Differenzen und Umstel-
len erha¨lt man:
R
b
=
 
g


z
(u)
2
+ (v)
2
: (3.9)
Was sagt die Bulk-Richardsonzahl aus? Die Aussagen u¨ber den Zusammen-
hang zwischen Richardsonzahl und Turbulenz beruhen auf empirischen Er-
fahrungen, denen jedoch physikalische U¨berlegungen zugrunde liegen.
In einer nichtturbulenten Stro¨mung kommt es zur Ausbildung von Turbulenz,
wenn die vertikale Windscherung einen durch die Auftriebskra¨fte bestimmten
Wert u¨berschreitet, d. h. wenn R
b
einen Wert, den man als kritischen Wert R
c
(c - critical) der Bulk-Richardsonzahl bezeichnet, unterschreitet. Die entstande-
ne Turbulenz fu¨hrt zu einer Abschwa¨chung der vertikalen Gradienten. Damit
steigt aber die Richardsonzahl wieder an. Dieser Prozeß kann sich ohne Tur-
bulenzquellen so lange erhalten, bis die Turbulenz zum Erliegen kommt. Der
Wert der Bulk-Richardsonzahl, bei dem dies geschieht, wird als Abbruchwert
R
t
(t - termination) bezeichnet. Es ist zu beachten, daß die Turbulenz nicht erst
dann zum Erliegen kommt, wenn die vertikalen Gradienten vollsta¨ndig ver-
schwunden sind, denn dann wa¨re R
b
nicht definiert! Aufgrund des beschriebe-
nen Zusammenhanges zwischen Turbulenz und Richardsonzahl la¨ßt sich diese
gut fu¨r die Parametrisierung der Turbulenz einsetzen. Dafu¨r mu¨ssen jedoch die
Werte R
c
und R
t
bekannt sein. Fu¨r eine vertikale Auflo¨sung von  z = 50 m
und besser wurden Werte von R
c
= 0.25 und R
t
= 1.0 angegeben [36]. Fu¨r eine
Anwendung der Bulk-Richardsonzahl zur Parametrisierung von Transilienz-
matrizen muß diese zuna¨chst nichtlokal interpretiert werden [36],[47]:
r
ij
=
g

ij
(
i
 
j
) (z
i
  z
j
)
(u
i
  u
j
)
2
+ (v
i
  v
j
)
2
: (3.10)
r
ij
ist die nichtlokale Bulk-Richardsonzahl. Die Indizes i bzw. j kennzeichnen
die Zugeho¨rigkeit der entsprechenden Gro¨ßen zu den Schichten i bzw. j. Da-
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bei werden fu¨r Windgeschwindigkeit und Temperatur jeweils die Schichtmit-
telwerte verwendet. 
ij
ist das arithmetische Mittel aus den Mitteltempera-
turen der Schichten i und j. Unter der Annahme einer symmetrischen Ma-
trix (r
ij
= r
ji
wurde folgende Parametrisierung einer ”Antriebs“ -Matrix ge-funden, welche die zeitliche Entwicklung der Turbulenz in unterschiedlichen
ra¨umlichen Bereichen beschreibt [47]:
Y
ij
= w
ij

1 
r
ij
R
t

: (3.11)
Dabei istR
t
jetzt der Abbruchwert, bei dessen U¨berschreiten durch die aktuelle
Richardsonzahl r
ij
der turbulente Austausch zwischen den Schichten i und j
zum Erliegen kommt. Der Termw
ij
ist eine Gewichtsfunktion, die die Einflu¨sse
von Gitterweite und Zeitschritt auf die Modellphysik reduzieren soll, mit:
w
ij
=
U
0
t
z
j
  z
i
fur i 6= j: (3.12)
U
0
ist eine charakteristische Skalengeschwindigkeit von derselben Gro¨ßenord-
nung wie die konvektive Skalengeschwindigkeit w

. Die Werte von w
ij
wer-
den begrenzt (”abgeschnitten“ ), so daß sie immer zwischen 0 und 1 liegen.Das gleiche gilt fu¨r die Werte des Potentials Y
ij
– dadurch wird Entmischung
aus einer Schicht (r
ij
< R
i
) verhindert [47]. Die Transilienzmatrix wird mittels
der folgenden Beziehungen definiert:
c
ij
=
1
n
D
Y
ij
fur i 6= j (3.13)
c
ii
= 1 
N
X
j=1
j 6=i
c
ij
: (3.14)
Dabei ist N die Gesamtanzahl der Modellschichten und n
D
ist die Anzahl der
Modellschichten innerhalb des turbulenten Bereiches, die zu jedem Zeitschritt
neu bestimmt wird. Mit den Werten U
0
= 0:5ms
 1,R
c
= 1:5 und R
t
= 2:0
wurden von Stull [37] fu¨r eine Grenzschicht ohne Waldbestand gute Simulati-
onsergebnisse erzielt.
Diese Parametrisierung hat allerdings den Nachteil, daß die erhaltene Tran-
silienzmatrix immer symmetrisch ist. Der in der Natur zu beobachtende tur-
bulente Austausch erfolgt ha¨ufig jedoch nicht symmetrisch, inbesondere bei
thermischer bedingter freier Konvektion, da dann starke gerichtete Transporte
u¨ber gro¨ßere Ho¨hendifferenzen hinweg erfolgen.
3.2.4 Parametrisierung des Mischungspotentials auf der Basis
der Turbulenzenergie
Die Definition des Mischungspotentials beruht auf einer nichtlokalen Interpre-
tation der kinetischen Energie der turbulenten Zusatzbewegung, wie die im
allgemeinen als Turbulenzenergie bezeichnete Gro¨ße eigentlich genannt wer-
den mu¨ßte. Eine Definition des Mischungspotentials auf der Grundlage Turbu-
lenzenergiegleichung 3.6 wurde von Stull und Driedonks [42] vorgeschlagen.
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Da wir eine nichtlokale Turbulenzschließung erhalten wollen, betrachten wir
die Energie E a-priori als Turbulenzenergie E
ij
des ra¨umlichen Bereiches zwi-
schen z
j
und z
i
, welche durch Instabilita¨ten innerhalb dieses Bereiches erzeugt
wird. Auch die turbulenten Flu¨sse werden jetzt nichtlokal interpretiert, d. h.
demselben Bereich z
j
  z
i
zugeordnet. Nun kann man die partiellen Ableitun-
gen nach der Vertikalkoordinate fu¨r die Anwendung in einem numerischen
Modellgitter durch die entsprechenden Differenzenquotienten ersetzen und
u¨ber einen Zeitschritt t integrieren. Um ein allgemein anwendbares Maß fu¨r
die zeitliche A¨nderung der turbulenten Energie zu erhalten, wird noch mit E
ij
normiert und man erha¨lt so:

t
E
ij
E
ij
=
h
 u
0
w
0
ij
E
ij
u
ij
z
ij
+
 v
0
w
0
ij
E
ij
v
ij
z
ij
(3.15)
+
g

v;ij
w
0

0
v
ij
E
ij
 

ij
E
ij
i

t
t:
Dabei kennzeichnet 
t
eine zeitliche Differenz,  eine ra¨umliche Differenz
und 
v;ij
das arithmetische Mittel der potentiellen Temperatur und 
ij
das
arithmetische Mittel der Luftdichte des Bereiches zwischen z
j
und z
i
. Es wird
darauf hingewiesen, daß diese Beziehung unter der a-priori-Annahme gu¨ltig
ist, daß die Turbulenzenergie entsprechend dem ra¨umlichen Abstand linear in
Komponenten zerlegt werden kann [42]. Es mu¨ssen nun noch geeignete Para-
metrisierungen fu¨r die Korrelationsterme und den Dissipationsterm gefunden
werden. Nach Stull und Driedonks ko¨nnen 3 Skalierungsparameter eingefu¨hrt
werden: eine Zeitskale der Turbulenz T
0
, ein dimensionsloser Parameter R
c
(= kritische Richardson-Zahl), der einen Zusammenhang zwischen der ther-
mischen Schichtung und der Windscherung herstellt, und ein dimensionsloser
DissipationsparameterD. Diese Parameter werden beno¨tigt, um die Korrelati-
onsterme als Funktionen von Gro¨ßen 1. Ordnung darzustellen:
 u
0
w
0
ij
E
ij
= T
0
u
ij
z
ij
(3.16)
 v
0
w
0
ij
E
ij
= T
0
v
ij
z
ij
(3.17)
 w
0

0
v
ij
E
ij
=
T
0
R
c

v;ij
z
ij
(3.18)

ij
E
ij
=
D
T
0
: (3.19)
Die ersten drei Parametrisierungen enthalten Differenzenquotienten, da eine
Schließung 1. Ordnung erwu¨nscht ist. Die Vorfaktoren der rechten Seiten erge-
ben sich aus der Betrachtung der physikalischen Einheiten beider Gleichungs-
seiten. Auf die Bestimmung der Werte der Vorfaktoren wird spa¨ter eingegan-
gen. Die vierte Parametrisierung basiert auf der U¨berlegung, daß die Turbu-
lenz ohne Einwirkung a¨ußerer Kra¨fte nach einer gewissen Zeit ( T
0
) durch
Dissipation zum Erliegen kommt, und daß die Dissipation umso geringer ist, je
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gro¨ßer diese Zeit ist. Die linke Seite der Gleichung 3.16 ist ein Maß fu¨r die zeit-
liche A¨nderung der Turbulenzenergie durch turbulente Durchmischung und
kann deshalb als Mischungspotential bezeichnet werden. Damit erha¨lt man die
folgende Beziehung fu¨r das gesuchte Mischungspotential Y
ij
:

Y
ij

=
T
0

t
t
(z
ij
)
2
h
(u
ij
)
2
+ (v
ij
)
2 (3.20)
 
g
R
c

v;ij

v;ij
z
ij
i
 D

t
t
T
0
:
Fu¨r die Diagonalelemente der Matrix des Mischungspotentials wird zuna¨chst
ein Wert von Y
ii
= 0 angenommen. Das so definierte Potential soll im Ge-
gensatz zu der folgenden Form als dimensionsloses Mischungspotential be-
zeichnet werden. Diese Parametrisierung hat jedoch den Nachteil, daß sie vom
Modellzeitschritt abha¨ngt. Um eine von der Modellcharakteristik unabha¨ngi-
ge Parametrisierung des Mischungspotentials zu erhalten, wurde von Stull
und Bartnicki [43] eine modifizierte Form der Parametrisierung eingefu¨hrt, in-
dem die Gleichung mit (zij)
2
T
0

t
t
durchmultipliziert wird und an die Stelle von
Y
ij
(z
ij
)
2
T
0

t
t
und D
T
2
0
ein neues Y
ij
und ein neues D gesetzt wird (die dann auch
eine entsprechend andere Einheit erhalten: [Y
ij
] = m
2
s
 2; [D] = s 2). Damit
erha¨lt man fu¨r das Mischungspotential die folgende Beziehung:

Y
ij

= (u
ij
)
2
+(v
ij
)
2
 
g
R
c

v;ij

v;ij
z
ij
 D(z
ij
)
2
fur i 6= j: (3.21)
mit:
(Y
ij
)
u
i
; u
j
; v
i
; v
i
g
R
c

v;ij
-
-
-
-
-
Mischungspotential
Komponenten der horizontalen Windgeschwindigkeit
in der Quell- bzw. Zielschicht
Schwerebeschleunigung
kritische Richardson-Zahl
Mittelwert der potentiellen Temperatur
zwischen Quell- und Zielschicht.
Wa¨hrEnd die ersten zwei Terme der rechten Seite die mechanische Produk-
tion von Turbulenz bzw. Durchmischung beschreiben, steht der dritte Term
fu¨r die Produktion bzw. Abschwa¨chung der Turbulenz (je nach thermischer
Stabilita¨t). Wenn die Summe des dritten und vierten Terms gro¨ßer ist als die
Summe des ersten und zweiten Terms, was bei stabiler Schichtung und gerin-
ger vertikaler Windscherung der Fall sein kann, wird dem Mischungspotential
der Wert Null zugewiesen. Diese Einschra¨nkung des Wertebereiches ergibt sich
aus der Bedingung, daß alle Elemente der spa¨teren Transilienzmatrix  0 sein
mu¨ssen. Transilienzkoeffizienten kleiner Null widersprechen dem Entropie-
satz. Die Wirkung negativer Elemente in der Transilienzmatrix kann anhand
eines Beipiels demonstriert werden. Die Transilienzmatrix fu¨r ein 3-Schichten-
Modell habe die Form:
0
@
1 1  1
 1 1 1
1  1 1
1
A
:
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Eine passive skalare Gro¨ße habe in der ersten Schicht den Wert 3, in der zwei-
ten Schicht den Wert 2 und in der obersten Schicht den Wert 1. Die Werte die-
ser Gro¨ße nach einem Zeitschritt ergeben sich bei Quellen- und Senkenfreiheit
durch Matrixmultiplikation zu:
0
@
1 1  1
 1 1 1
1  1 1
1
A
0
@
1
2
3
1
A
=
0
@
2
0
4
1
A
:
Demnach ha¨tte also eine vollsta¨ndige Entmischung aus Schicht 2 stattgefun-
den. Der Entropiesatz besagt jedoch, daß in einem thermodynamischen System
bei Ausschluß a¨ußerer Kra¨fte immer ein Zustand ho¨herer Wahrscheinlichkeit
und damit ho¨herer Entropie angestrebt wird. A¨ußere ”Kra¨fte“ wa¨ren in unse-rem Falle Quellen- und Senken, die jedoch laut Voraussetzung ausgeschlossen
wurden. Der nun erreichte Zustand ist aber sehr viel unwahrscheinlicher als
der urspru¨ngliche. Die ermittelte Durchmischung gilt dabei fu¨r jede passive
skalare Gro¨ße, da diese mit den Luftpaketen mittransportiert wird. Das Ergeb-
nis entspricht einer Entropieabnahme im Modellgebiet und widerspricht damit
dem Entropiesatz.
Fu¨r die neu eingefu¨hrten Parameter R
c
; T
0
und D fu¨r die Parametrisierung
des Mischungspotentials nach Gleichung 3.21 wurden von Stull&Driedonks
wurden fu¨r eine atmospha¨rische Grenzschicht ohne Bestand und a¨quidistantes
Modellgitter Testrechnungen mit verschiedenen Werten fu¨r diese Parameter
durchgefu¨hrt [42]. Die folgenden Werte wurden getestet:
 R
c
= 0.21, 0.25, 1.0
 T
0
= 10 s, 100 s, 1000 s
D = 1, 10, 100 .
Dabei wurde eine unterschiedliche Empfindlichkeit der Simulationsergebnisse
je nach variiertem Parameter festgestellt. Der Schließungsansatz ist demnach
sehr sensitiv in Bezug auf A¨nderungen des Parameters R
c
und weniger sen-
sitiv in Bezug auf A¨nderungen der Parameter T
0
und D. Durch Vergleich der
Simulationsergebnisse mit Messungen wurde als beste Kombination der 3 Pa-
rameter gefunden:
R
c
= 0.21, T
0
= 100 s, D = 1 .
Eine ”Erweiterung“ der Parametrisierung des Mischungspotentials haben Stullund Bartnicki 1993 vorgeschlagen [43]. Im dritten Term der Gleichung 3.21
wird dazu fu¨r v;ij
z
ij
ein Term v;ij
z
0
ij
eingesetzt, wobei z 0
ij
berechnet wird
nach:
z
0
ij
=
8
>
<
>
:
z
ij
fu¨r thermische Stabilita¨t (v;ij
z
ij
 0)
h
1
fu¨r thermische Instabilita¨t (v;ij
z
ij
< 0) .
(3.22)
Dabei ist h
1
die Dicke der untersten Modellschicht. Setzt man diese Beziehung
in Gleichung 3.21 ein, so erha¨lt man (fu¨r i 6= j):

Y
ij

= (u
ij
)
2
+ (v
ij
)
2
 
g
R
c

v;ij
z
0
ij

v;ij
(z
ij
)
2
 D(z
ij
)
2
: (3.23)
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Diese abgea¨nderte Parametrisierung soll das ungehinderte Aufsteigen war-
mer Luftpakete in der Grenzschicht bei rein thermisch labiler Schichtung (freie
Konvektion) simulieren, wie es von Crum&Stull 1987, gen. in [43], festgestellt
wurde. Dabei spielt nur der Unterschied in der potentiellen Temperatur zwi-
schen der Quell- und der Zielschicht eine Rolle, nicht deren Abstand. Das soll
durch das Einsetzen von h
1
anstelle der Ho¨hendifferenz z
ij
erreicht werden.
Der selbe Effekt betrifft auch die Luftpakete, die in einem Bereich labiler ther-
mischer Schichtung absinken. Auch dieses Absinken erfolgt relativ ungehin-
dert. Fu¨r die Rechnungen mit Waldbestand im Rahmen dieser Arbeit wur-
de diese Form der Parametrisierung nicht angewendet, da die Verwendung
von h
1
eine zusa¨tzliche Abha¨ngigkeit der Parametrisierung von der Eintei-
lung der Modellschichten mit sich bringt. Es hat sich zudem noch gezeigt, daß
beim U¨bergang zur Transilienzmatrix sehr viel mehr Iterationen entsprechend
dem Abschnitt 3.4 notwendig waren, wodurch sich die Rechenzeit sehr stark
erho¨hte.
Das so definierte Mischungspotential ist fu¨r a¨quidistante Modellschichten im-
mer symmetrisch (Y
ij
= Y
ji
; i; j = 1 ! N), woran auch der die thermische
Schichtung 4 beru¨cksichtigende Term III nichts a¨ndert, da das Vorzeichen und
der Betrag dieses Termes fu¨r Y
ij
und Y
ji
(i; j = 1! N) jeweils gleich sind. Tran-
silienzmatrizen fu¨r eine Grenzschicht ohne Waldbestand, welche aus Large-
Eddy-Simulationen abgeleitet wurden [11] (siehe auch Abschnitt 3.7), zeigen
fu¨r a¨quidistante Modellschichten im Falle freier Konvektion jedoch eine Un-
symmetrie. Diese Unsymmetrie ist auf die unterschiedlichen Geschwindigkei-
ten, mit denen Luftpakete aufwa¨rts bzw. abwa¨rts transportiert werden, zuru¨ck-
zufu¨hren.
Eine Mo¨glichkeit zur Parametrisierung nichtsymmetrischer Transilienzmatri-
zen fu¨r den Fall einer Grenzschicht mit freier Konvektion ist durch die Ver-
wendung der ”konvektiv verfu¨gbaren potentiellen Energie“ (engl.: convectiveavailable potential energy - CAPE) mo¨glich, wie es Stull 1996 gezeigt hat [44].
Diese verfu¨gbare potentielle Energie la¨ßt sich berechnen nach:
CAPE =
z
R
z
u
g
T
v

v
(z
0
)dz
0
: (3.24)
Dabei bezeichnet z
u
die Ho¨he der unteren Grenze des konvektiven Bereiches
der Atmospha¨re und z die aktuelle Ho¨he des Teilchens, g ist die Fallbeschleu-
nigung und T
v
ist die mittlere virtuelle Temperatur der Atmospha¨re im Ho¨hen-
bereich von z
u
bis z
o
. 
v
(z
0
) ist die Differenz der potentiellen Temperatur des
Luftpaketes zur potentiellen Temperatur der Umgebungsluft. Die Bedeutung
von CAPE la¨ßt sich folgendermaßen veranschaulichen:
Die vertikale Beschleunigung _w, die ein Luftteilchen aufgrund des hydrostati-
schen Auftriebs erfa¨hrt, ergibt sich im Gleichgewicht mit der Schwerebeschleu-
nigung g und der vertikalen Komponente des Luftdruckgradienten @p
@z
zu:
_w =  g  
1

@p
@z
: (3.25)
4Auch der Begriff der thermischen Schichtung muß hier nichtlokal interpretiert werden!
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Nimmt man fu¨r die na¨chste Umgebung des sich vertikal bewegenden Teil-
chens hydrostatisches Gleichgewicht an, so kann man, da der Luftdruck des
Teilchens p dem Luftdruck der Umgebung p entspricht, @p
@z
und somit  g an
Stelle von @p
@z
einsetzen. Durch Umstellen und Anwendung der idealen Gas-
gleichung (RT = const: fu¨r p = const:, also T  1=) erha¨lt man fu¨r _w:
_w = g
T   T
T
; (3.26)
wobei T die Temperatur des Luftteilchens und T die Umgebungstempera-
tur bezeichnet. Da hier die Temperaturdifferenz im selben Niveau gebildet
wird, kann dafu¨r die Differenz der potentiellen Temperaturen eingesetzt wer-
den. Die vertikale Beschleunigung entspricht einem Gewinn des Teilchens an
spezifischer (auf die Masseneinheit bezogener) potentieller Energie (deshalb
verfu¨gbare potentielle Energie). Bewegt sich das Teilchen vertikal, so kann sich
die potentielle Temperatur der in gleicher Ho¨he gelegenen Umgebung a¨ndern.
Dieser Effekt wird bei der Vertikalbewegung beru¨cksichtigt, indem die Bezie-
hung fu¨r _w u¨ber den zuru¨ckgelegten Weg des Teilchens integriert wird. Bei frei-
er Konvektion kann angenommen werden, daß sich das Luftteilchen so schnell
vertikal bewegt, daß es einem adiabatischen Prozeß unterworfen wird, so daß
seine potentielle Temperatur konstant bleibt, und man erha¨lt die obige Bezie-
hung fu¨r CAPE.
Das Mischungspotential ist entsprechend der Gleichung 3.21 fu¨r alle Fa¨lle i
6= j definiert, nicht aber entlang der Diagonalen, d.h. fu¨r i = j. Die Werte Y
ii
represa¨ntieren die Durchmischung durch Wirbel, deren Durchmesser kleiner
ist als die Dicke der entsprechenden Schicht i.
Fu¨r die Parametrisierung dieser subskaligen Turbulenz wurden verschiedene
Methoden entwickelt. Da sich diese Turbulenz in einem Bereich abspielt, der
sich unterhalb der Auflo¨sungsgrenze des numerischen Modells befindet, ist
der Weg zur Parametrisierung der Diagonalelemente nicht eindeutig vorgege-
ben.
Stull und Driedonks [42] haben eine Methode vorgeschlagen, die den U¨ber-
gang vom Mischungspotential zur Transilienzmatrix mit der Lo¨sung dieses
Problems verbindet. Diese Methode soll zuna¨chst fu¨r ein a¨quidistantes Modell-
gitter dargestellt werden. Zuerst werden die Koeffizienten fu¨r das dimensions-
lose Mischungspotential fu¨r alle Nichtdiagonalelemente entsprechend Gl. 3.21
berechnet. Um einen Anhaltspunkt fu¨r die Berechnung der Diagonalelemen-
te zu erhalten, werden Ergebnisse von Beobachtungen der atmospha¨rischen
Grenzschicht und aus Laborexperimenten herangezogen. Diese zeigen u.a.,
daß auch in Situationen mit sehr starker thermischer Konvektion die Turbu-
lenz zu einem Zustand einer gut durchmischten Grenzschicht fu¨hrt, daß also
neben den großskaligen thermisch induzierten Wirbeln auch die kleinerskali-
gen Wirbel gleichma¨ßig vertreten sind. Fu¨r das Mischungspotential heißt dies,
daß alle Elemente, die den Austausch zwischen Schichten beschreiben, die in-
nerhalb der turbulenten Grenzschicht liegen, besetzt sein mu¨ssen.
Eine Aussage u¨ber das Gro¨ßenverha¨ltnis der Diagonalelemente zu den u¨brigen
Elementen liefert folgende U¨berlegung [2]. Es wird ein 2-Schichten-Modell mit
transilienter Turbulenzschließung angenommen. Der turbulente Austausch sei
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so stark, daß die Luftmassen der Schichten vollsta¨ndig ausgetauscht werden,
die Diagonale der Transilienzmatrix folglich nicht besetzt ist. Stattdessen sei
die Nebendiagonale besetzt und die Transilienzmatrix habe die folgende Ge-
stalt:
C =

0 1
1 0

:
Eine passive skalare Gro¨ße habe in der unteren Schicht den Wert 1 und in der
oberen Schicht den Wert 0. Die Werte dieser Gro¨ße nach einem Zeitschritt er-
geben sich bei Quellen- und Senkenfreiheit durch Matrixmultiplikation zu:

0 1
1 0

0
1

=

1
0

:
Das entspricht einer vollsta¨ndigen Umkehrung der Verha¨ltnisse in vertikaler
Richtung, was im englischen Sprachraum auch als ”convective overturning“bezeichnet wird. In der realen Atmospha¨re ist ein solches Verhalten nicht zu
beobachten, sondern die Unterschiede zwischen den beiden Schichten wu¨rden
beginnen, sich auszugleichen. Offensichtlich du¨rfen die Elemente der Neben-
diagonalen nicht gegenu¨ber den anderen Matrixelementen wertema¨ßig u¨ber-
wiegen.
Aus dieser U¨berlegung la¨ßt sich fu¨r die Gro¨ßenverteilung der Matrixelemente
und damit auch fu¨r die Diagonalelemente folgendes ableiten [42]: Die Koef-
fizienten der Transilienzmatrix mu¨ssen sowohl zeilen- als auch spaltenweise
zur Diagonale hin anwachsen und die Diagonalemente sind die wertema¨ßig
gro¨ßten Elemente in den jeweiligen Reihen und Spalten (diese Bedingung ist
nicht sehr streng, so daß die der Diagonalen na¨her gelegene Elemente auch ge-
nauso groß wie weiter entfernte Elemente sein ko¨nnen). Diese Bedingung muß
auch an das Mischungspotential gestellt werden.
Nach der Berechnung der Nichtdiagonalelemente werden bei diesem Verfah-
ren zuna¨chst alle Zeilen und Spalten u¨berpru¨ft, ob sie diese Bedingung erfu¨llen.
Eventuell mu¨ssen Werte korrigiert und durch gro¨ßenma¨ßig passende Werte er-
setzt werden.
Um zu erreichen, daß die Elemente der Hauptdiagonalen die wertema¨ßig gro¨ßten
Koeffizienten in jeder Reihe der Matrix des dimensionslosen Mischungspoten-
tials darstellen, werden Werte fu¨r Y
ii
zuna¨chst nach
Y
ii
= max(Y
i;i 1
; Y
i;i+1
) + Y
ref
(3.27)
berechnet. Der noch hinzuaddierte Referenzwert Y
ref
fu¨r das dimensionslose
Mischungspotential entlang der Hauptdiagonalen gewa¨hrleistet, daß Y
ii
im-
mer gro¨ßer ist, als die Elemente der Nebendiagonalen. Stull und Driedonks
(1987) haben verschiedene Werte fu¨r den Parameter Y
ref
durch Vergleich der
Simulationsergebnisse mit Messungen getestet. Ein Wert von  1000 hat sich
als richtige Gro¨ßenordnung von Y
ref
herausgestellt. Fu¨r den U¨bergang zur
Transilienzmatrix wird eine skalare Norm kY k definiert, die der maximalen
Summe u¨ber die Matrixreihen des dimensionslosen Mischungspotentials ent-
spricht:
kY k =
max
i

X
j
Y
ij

: (3.28)
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Die Nichtdiagonalelemente der Transilienzmatrix ergeben sich dann durch Nor-
mierung als:
c
ij
=
Y
ij
kY k
fur i 6= j: (3.29)
Erst jetzt ko¨nnen die Diagonalelemente berechnet werden nach:
c
ii
= 1 
N
X
j=1
j 6=i
c
ij
: (3.30)
Mit dieser Vorgehensweise wird erreicht, daß die Summe der Reihen und Spal-
ten der Transilienzmatrix wie gewu¨nscht gleich 1 ist, andererseits aber die Dia-
gonalelemente die wertema¨ßig gro¨ßten Elemente jeder Matrixreihe darstellen.
Fu¨r ein nichta¨quidistantes Modellgitter muß diese Methode zur Berechnung
der Diagonalelemente noch modifiziert werden. In diesem Falle muß die ska-
lare Norm kY k auch die unterschiedlichen Luftmassen der Modellschichten
beru¨cksichtigen, welche wieder durch die Schichtdicken ersetzt werden ko¨n-
nen:
kY k =
max
i

X
j
h
j
Y
ij

: (3.31)
Auch die Berechnung der Nichtdiagonalelemente der Transilienzmatrix muß
entsprechend gea¨ndert werden:
c
ii
= 1 
N
X
j=1
j 6=i
h
j
c
ij
: (3.32)
Stull hat 1993 eine verbesserte Methode zur Bestimmung der Diagonalelemen-
te der Transilienzmatrix vorgestellt [41]. Diese Methode wurde auch im Falle
dieser Arbeit angewendet. Dazu werden nach der Definition der Nichtdiago-
nalelemente nach Gl. 3.21 die Elemente des Mischungspotentials entlang der
Hauptdiagonalen auf einen empirischen Referenzwert Y
ref
gesetzt. Je gro¨ßer
der Wert von Y
ref
, desto weniger Luft wird zwischen verschiedenen Schichten
ausgetauscht. Der U¨bergang zur Transilienzmatrix erfolgt in einer separaten
Iteration (siehe Abschnitt 3.4).
Das so definierte Mischungspotential liefert eine Aussage daru¨ber, wie stark
die Durchmischung zwischen verschiedenen Luftschichten sein wu¨rde, wenn
man unter Ausschluß aller a¨ußeren Quellen und Senken fu¨r die Turbulenz-
energie (d.h. aller Effekte, die nicht in der Gleichung fu¨r die lokale zeitliche
A¨nderung der Turbulenzenergie auftauchen, wie z.B. horizontale Advektion
der Turbulenzenergie) so lange warten wu¨rde, bis die Turbulenz abgeklun-
gen ist. Da in einem Modell jedoch ha¨ufig eine feinere zeitliche Auflo¨sung
erwu¨nscht ist, muß die Matrix des Mischungspotentials noch entsprechend
dem Modellzeitschritt modifiziert werden. Die so erhaltene Matrix wollen wir
als Mischungsmatrix bezeichnen.
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3.3 Abha¨ngigkeit der Mischungsmatrix vom Modell-
zeitschritt und Massennormierung
Einen ersten U¨berblick u¨ber die Struktur von Transilienzmatrizen, die den tur-
bulenten Austausch in der atmospha¨rischen Grenzschicht beschreiben, haben
Ebert, Schumann und Stull [11] gegeben, indem sie Large-Eddy-Simulationen
(LES) fu¨r eine konvektive Grenzschicht ohne Waldbestand durchfu¨hrten und
aus Modellexperimenten Transilienzmatrizen ableiteten. Genutzt wurde dabei
das von Schumann et al. 1987 entwickelte MESOSCOP LES-Modell.
Ein Large-Eddy-Simulationsmodell lo¨st die Navier-Stokes’schen Bewegungs-
gleichungen durch direkte Integration in einem sehr feinen dreidimensiona-
len Modellgitter und lo¨st so die fu¨r den Turbulenzprozeß wichtigen Bewe-
gungsskalen explizit auf. Somit kann das gesamte Spektrum von Wirbelgro¨ßen
beru¨cksichtigt werden, also auch nichtlokale Prozesse. Es bietet damit eine
gegenu¨ber großangelegten Meßkampagnen relativ einfache Mo¨glichkeit, das
Wissen u¨ber die nichtlokalen Eigenschaften der atmospha¨rischen Turbulenz
in einem Maße zu erweitern, wie es mittels Messungen nicht mo¨glich wa¨re.
Trotzdem ist die LES keine perfekte Simulationsmethode, da auch hier sub-
gridskalige Prozesse approximiert werden mu¨ssen. Außerdem setzt der hohe
Rechenaufwand der breiten Anwendung der LES Grenzen (siehe Abschn. 3.1,
S. 17).
In der nun folgenden Beschreibung der Vorgehensweise zur Bestimmung von
Transilienzmatrizen aus Modellergebnissen von Large-Eddy-Simulationen muß
zwischen dem modellinternen Zeitschritt des LES-Modells (im folgenden ”Mo-dellzeitschritt“ ) und dem Zeitschritt (der Zeitdauer), fu¨r den (die) die Transi-
lienzmatrix gu¨ltig ist, unterschieden werden. Fu¨r letzteren soll im folgenden
einfach die Bezeichnung ”Zeitschritt“ verwendet werden, da diese auch in al-len anderen Kapiteln den Zeitschritt des transilienten Modells und damit der
Transilienzmatrix bezeichnet.
Bei den von Ebert, Schumann und Stull durchgefu¨hrten LES wurde eine ver-
schwindende mittlere Horizontalbewegung in der gesamten Grenzschicht an-
genommen, um Advektionserscheinungen auszuschließen. Die Ableitung von
Transilienzmatrizen wurde folgendermaßen durchgefu¨hrt [11]:
Zuna¨chst wurde die LES bis zum Erreichen eines Zustandes quasi-stationa¨rer
Turbulenz ausgefu¨hrt und dann unterbrochen.
Dann wurde jede Gitterbox in jeder Modellschicht mit der gleichen Menge an
Teilchen von Tracern ”beladen“ . Dabei wurde jeder Schicht ein anderer Tracer
zugeordnet. Damit ist also jeder Tracer ein Marker fu¨r die Herkunft eines Teil-
chens.
 Nach einem festgelegten Zeitpunkt, welcher dem gewu¨nschten Zeitschritt
entsprach, wurde festgestellt, inwieweit sich jeder Tracer bis in andere Gitter-
boxen ausgebreitet hat.
 Aus den Ergebnissen konnten durch horizontale Mittelung der Teilchenzah-
len jedes Tracers in jeder Modellschicht auf einfache Weise Transilienzmatrizen
gewonnen werden.
Dabei hat sich gezeigt, daß der Aufbau der Matrix erwartungsgema¨ß vom Zeit-
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schritt abha¨ngt. Fu¨r sehr kurze Zeitschritte (t ! 0) na¨hert sich die Struktur
einer Einheitsmatrix [I], wa¨hrend sich fu¨r sehr große Zeitschritte (t! 4t

, t

ist der konvektive Zeitscale nach Deardorff [6]), das Mischungspotential einer
Matrix fu¨r den gut durchmischten Zustand anna¨hert. Die Matrixelemente sind
dann innerhalb des turbulenten Bereiches von derselben Gro¨ße. Außerhalb des
turbulenten Bereiches sind alle Matrixelemente gleich Null.
Die mittels LES gewonnenen Ergebnisse bezu¨glich der Zeitschrittabha¨ngigkeit
der Transilienzmatrizen gelten prinzipiell fu¨r alle turbulenten Grenzschichten,
wenn horizontale Homogenita¨t der Turbulenz angenommen werden kann.
Da die angegebene Parametrisierung des Mischungspotentials nicht explizit
vom Zeitschritt abha¨ngt, muß die Reaktion des Mischungspotentials auf un-
terschiedliche Zeitschritte parametrisiert werden. Nach Stull [41] kann man
die Wurzel bzw. Potenz der Matrix fu¨r den Zeitschritt t

berechnen, um das
Mischungspotential fu¨r den Zeitschritt t zu erhalten:
[Y (t)] = [Y (t

)]
N
; (3.33)
mit N = t
t

. Diese Gleichung ist genauso fu¨r die Transilienzmatrix gu¨ltig, da
die Iteration zur Luftmassen- und Konzentrationserhaltung die Struktur der
Matrix nicht vera¨ndert (siehe Kap. 3.4, S. 38).
Diese Beziehung gilt jedoch nur unter der Voraussetzung, daß sich die Struktur
der Turbulenz, die von der Transilienzmatrix beschrieben wird, wa¨hrend ei-
nes Zeitschrittes nicht a¨ndert (quasi-stationa¨re Turbulenz). Bei einem nicht zu
groß gewa¨hlten Zeitschritt ( 10 min) kann diese Voraussetzung in den mei-
sten Fa¨llen als erfu¨llt betrachtet werden. Um beliebige nicht ganzzahlige Po-
tenzen (auch Exponenten < 1) von Matrizen zu bilden wird in der linearen Al-
gebra als direktes Verfahren die Eigenwert-Eigenvektor-Methode angewendet.
Dazu mu¨ssen sa¨mtliche Eigenvektoren und Eigenwerte der Matrix bestimmt
werden. Die allgemeine Eigenwertaufgabe besteht darin, Zahlen 
i
(die Eigen-
werte) zu finden, so daß die Beziehungen A !e
i
= 
i
 !
e
i
fu¨r i = 1 ! 3 erfu¨llt
sind. Das gilt nur fu¨r bestimmte Spaltenvektoren  !e
i
, die Eigenvektoren der
Matrix A. Die Eigenwerte und Eigenvektoren ko¨nnen komplex oder reell sein
und sind einander zugeordnet. Jede nicht singula¨re quadratische Matrix der
Dimension N besitzt N Eigenwerte und N Eigenvektoren. Die Bildung einer
beliebigen Potenz einer Matrix la¨ßt sich allgemein fu¨r eine quadratische Ma-
trix A folgendermaßen beschreiben:
Bildet man aus den Eigenwerten eine Diagonalmatrix L, indem jeder Eigen-
wert ein Diagonalelement darstellt und aus den Eigenvektoren eine Matrix E,
wobei jeder Eigenvektor eine Spalte dieser Matrix darstellt, so gilt folgende
Beziehung:
Y = ELE
 1
: (3.34)
Eine p-te Potenz von Y la¨ßt sich dann berechnen nach:
Y = EL
p
E
 1
: (3.35)
Da L eine Diagonalmatrix ist, mu¨ssen also nur die p-ten Potenzen der Eigen-
werte gebildet werden. Obwohl dieses Verfahren in seinen Grundzu¨gen sehr
einfach erscheint, wird es doch durch die notwendige Bestimmung der Eigen-
werte und Eigenvektoren sehr aufwendig. Auch die Rechenzeit kann erheblich
zunehmen.
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Aus diesen Gru¨nden wurde von Incla´n et al. [18] auf halbempirischem We-
ge eine algebraische Methode entwickelt, bei der sie eine dimensionslose Mi-
schungsmatrix folgendermaßen definieren.
(Y
n;ij
) =
1
1 + f
1

[
t
n
t
]
2
g
fur i 6= j: (3.36)
Dabei ist t
n
die beno¨tigte Transportzeit eines Luftpaketes von der Schicht j
in die Schicht i und  ist ein dimensionsloser Parameter. (Y
n;ij
) ist dann die
zeitschritt-angepasste Mischungsmatrix. Im Verha¨ltnis tn
t
wird der Umstand
beru¨cksichtigt, daß nicht alle Luftpakete ihr eigentliches Ziel erreichen ko¨nnen,
wenn ihnen nur die Zeitt < t
n
zur Verfu¨gung steht. So soll die Struktura¨nde-
rung der spa¨teren Transilienzmatrix bei Verwendung unterschiedlicher Zeit-
schritte beru¨cksichtigt werden (Zeitschrittadaptation). Jetzt muß eine Parame-
trisierung fu¨r die Zeit t
n
gefunden werden. Da die Definition des Mischungs-
potentials auf der turbulenten kinetischen Energie beruht, kann man eine re-
presa¨ntative turbulente Geschwindigkeit zwischen den Quell- und den Ziel-
schichten als proportional zu
p
Y
ij
annehmen. Der Proportionalita¨tsfaktorgeht
in den Parameter  ein. Da zwischen der Quell- und Zielschicht der Weg z
ij
zuru¨ckgelegt werden muß, kann t
n
berechnet werden als zijp
Y
ij
und man erha¨lt
fu¨r die Mischungsmatrix:
(Y
n;ij
) =
Y
ij
Y
ij
+
1

z
2
ij
t
2
fur i 6= j: (3.37)
Der Parameter  wurde aus Vergleichen mit Large-Eddy-Simulationen
[11] abgeleitet. Der Wert von  liegt im Bereich von 10 6 – 10 4.
Fu¨hrt man Grenzwertu¨berlegungen fu¨r t durch, so findet man das fu¨r die
Transilienzmatrix gewu¨nschte Verhalten:
 Fu¨r den Fall t ! 0 streben die Nichtdiagonalelemente der Mischungsma-
trix gegen 0. Da aber die Summen der Reihenelemente der spa¨teren Transi-
lienzmatrix gleich 1 sein mu¨ssen, mu¨ssen die Diagonalelemente der Transili-
enzmatrix wie gewu¨nscht gegen 1 streben (vergleiche Iteration nach Petterson
Kap. 3.4, S. 38).
 Fu¨r den Fall t ! 1 streben die Nichtdiagonalelemente der Mischungs-
matrix gegen 1, solange Y
ij
6= 0, sie sind sonst gleich 0. Da aber die Summen
der Reihenelemente der spa¨teren Transilienzmatrix gleich 1 sein mu¨ssen, ergibt
sich fu¨r diesen Fall, daß alle von 0 verschiedenen Elemente der Transilienz-
matrix, die den turbulenten Bereich des Modellgebietes beschreiben, ungefa¨hr
von derselben Gro¨ße sein mu¨ssen. Im Vergleich mit den ”gemessenen“ Transi-lienzmatrizen ebenfalls ein erwu¨nschter Effekt.
Die bisherige Mischungsmatrix la¨ßt sich nur in einem Modell mit a¨quidistan-
ten Modellschichten verwenden. Fu¨r nichta¨quidistante Schichten mu¨ssen rela-
tive Luftmassen eingefu¨hrt werden, mit denen die einzelnen Elemente der Mi-
schungsmatrix multipliziert werden (siehe Abschnitt 3.1). Dadurch wird die
Einhaltung der Kontinuita¨tsgleichung gewa¨hrleistet. Als gute Na¨herung fu¨r
die relativen Luftmassen bietet sich das Verha¨ltnis der Ho¨he der jeweiligen
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Quellschicht h
j
zur du¨nnsten Modellschicht h
min
(meist die unterste Schicht)
an. Die so vera¨nderte Mischungsmatrix (Y
!;ij
) ergibt sich also mittels der Be-
ziehung:
(Y
!;ij
) =

Y
n;ij
h
j
h
min

(3.38)
und wird als massennormierte Mischungsmatrix bezeichnet. Die Beru¨cksich-
tigung der unterschiedlichen Dicke der Modellschichten bildet den letzten Schritt
vor dem U¨bergang zur Transilienzmatrix durch Iteration.
3.4 U¨bergang zur Transilienzmatrix
Die Mischungsmatrix allein entha¨lt zwar die fu¨r die mathematische Beschrei-
bung des turbulenten Austauschprozesses wichtigen Gro¨ßen, kann aber so
noch nicht verwendet werden, da die 2 wichtigsten Forderungen – Luftmasse-
nerhaltung und Konzentrationserhaltung im Modellgebiet – noch nicht erfu¨llt
sind (siehe Kap. 3.1, S. 17). An ein Verfahren zur Umwandlung der Matrix des
Mischungspotentials in eine entsprechende Transilienzmatrix mit Beru¨cksich-
tigung von Massen- und Konzentrationserhalt ist die Forderung zu stellen, daß
die relative Gro¨ßenverteilung der Matrixelemente und damit die Struktur des
turbulenten Austauschprozesses erhalten bleibt. Eine entsprechende Iteration
wurde von J. Petterson vom IBM Bergen Scientific Center vorgeschlagen und
von Incla´n et al. erstmals angewendet [18]. Nennt man die durch die Iteration
vera¨nderte Mischungsmatrix (Y 
n;ij
), dann la¨ßt sich diese Iteration in 4 Schritte
einteilen:
 1. Schritt: Berechnung einer Matrix (crow
ij
), die sich aus den Elementen von
(Y

!;ij
) ergibt, indem jeweils durch die Summe der Elemente der entsprechen-
den Spalte von (Y 
!;ij
) geteilt wird:
c
row
ij
=
Y

!;ij
N
P
j=1
Y

!;ij
(3.39)
Die Summe der Elemente der Spalten dieser Matrix ist zu 1 normiert, was nicht
fu¨r die Summe der Reihenelemente (unter Verwendung von Gleichung 3.4) der
Fall sein muß.
 2. Schritt: Berechnung einer Matrix (ccol
ij
), die sich aus den Elementen von
(Y

!;ij
) ergibt, indem jeweils durch die Summe der nach Gl. 3.4 mit dem Verha¨lt-
nis der Luftmassen von Ziel- bzw. Quellschicht multiplizierten Elemente der
entsprechenden Reihe von (Y 
!;ij
) dividiert wird:
c
col
ij
=
Y

!;ij
N
P
i=1
Y

!;ij
m
i
m
j
(3.40)
Die Summe der Elemente der Reihen dieser Matrix ist (unter Verwendung von
Gleichung 3.4) zu 1 normiert, was nicht fu¨r die Summe der Spaltenelemente
der Fall sein muß.
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 3. Schritt:Eine neue Matrix (Y 
!;ij
) wird berechnet als Summe der beiden Ma-
trizen (crow
ij
) und (ccol
ij
):
Y

!;ij
=
c
row
ij
+ c
col
ij
2
: (3.41)
 4. Schritt: Test, ob die Summe der Reihen- bzw. Spaltenelemente der neuen
Matrix bis auf einen kleinen Fehler (z.B. 10 4) gleich 1 ist, wobei bei den Rei-
hensummen wiederum Gl. 3.4 verwendet werden muß. Ist dies nicht der Fall,
erfolgt eine erneute Iteration, ansonsten ist die Transilienzmatrix [im folgen-
den: (C
ij
)] gefunden.
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Abbildung 3.4: Anzahl der beno¨tigten Iterationsschritte zur Berechnung der Transilienzmatrix aus
der Mischungsmatrix als Funktion der gewu¨nschten Genauigkeit fu¨r 2 spezielle
atmospha¨rische Zusta¨nde (Erla¨uterung im Text)
Die Anzahl der durchzufu¨hrenden Iterationen ha¨ngt stark von der gewu¨nsch-
ten Genauigkeit ab. Um einen Anhaltspunkt fu¨r die sinnvolle Wahl des Ab-
bruchkriteriums fu¨r die Iteration zu bekommen, wurden einige Testrechnun-
gen u¨ber jeweils einen Rechenzeitschritt von 3 min durchgefu¨hrt. Bei diesen
Testrechnungen fu¨r eine Atmospha¨re mit Waldbestand, zeigte sich zudem noch
eine Abha¨ngigkeit der Anzahl der Iterationen von der thermischen Schich-
tung und der vertikalen A¨nderung des Betrages der horizontalen Windge-
schwindigkeit im Modellgebiet. Die Abbildung 3.4 zeigt fu¨r 2 spezielle Fa¨lle
die Anzahl der beno¨tigten Iterationen zur Berechnung der Transilienzmatrix
aus der Mischungsmatrix in Abha¨ngigkeit von der gewu¨nschten Genauigkeit.
Auf der Abszisse aufgetragen ist der negative dekadische Logarithmus des in
Kauf genommenen Fehlers (= maximale relative Abweichung der einzelnen
Reihen- bzw. Spaltensummen der Elemente der Transilienzmatrix von 1), so
daß der Fehler nach rechts abnimmt. Gerechnet wurde fu¨r eine im gesamten
Modellgebiet thermisch neutral geschichtete Atmospha¨re (auch im Bestand
wurde der Einfachheit halber neutrale Schichtung angenommen). Das Profil
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der Windgeschwindigkeit wurde u¨ber dem Bestand als logarithmisch ange-
nommen und mo¨ge in 3000 m Ho¨he mit der geostrophischen Windgeschwin-
digkeit (V
g
) zusammenfallen. Zur Berechnung des Windprofiles u¨ber dem Be-
stand wurden die aus Messungen bestimmten Werte der Verschiebungsho¨he
d  23m und der Rauhigkeitsla¨nge (z
0
= 2:5m) verwendet. Die Werte der
Windgeschwindigkeit im Bestand wurden unter Verwendung einer theoreti-
schen Formel nach Inoue und Cionco (entnommen aus [21]) berechnet:
v = v
p
exp

 

1 
z
h
p

; = h
p
3
q
0:5c
d
A
tree
(z)l
2
; (3.42)
mit: v
p
z
h
p
c
d
A
tree
l
-
-
-
-
-
-
Windgeschwindigkeit an der Bestandsobergrenze
Ho¨he im Bestand
Ho¨he der Bestandsobergrenze
aerodyn. Widerstandskoeffizient des Bestandes
Projektion der Vegetationsoberfla¨che in Windrichtung
mittlere Mischungswegla¨nge im Bestand.
Die angenommenen 2 Fa¨lle unterscheiden sich nur im Wert der geostrophi-
schen Windgeschwindigkeit (5 und 10 m/s) an der Obergrenze des Simulati-
onsgebietes. Aus der graphischen Darstellung la¨ßt sich eine starke Abha¨ngig-
keit der no¨tigen Iterationschritte von der geforderten Genauigkeit ablesen, wa¨hr-
end die Abha¨ngigkeit von der Struktur des Windprofiles geringer ist. Als Kom-
promiß zwischen der Genauigkeit mit der die Luftmassen- und Konzentrati-
onserhaltung im Modellgebiet gewa¨hrleistet ist, und der Effizienz der Rechen-
geschwindigkeit wurde in allen folgenden Modellsimulationen mit einer rel.
Genauigkeit von 10 4 gerechnet.
Die Schritte zur Berechnung der Transilienzmatrix sind in der Abbildung 3.5
nochmals zusammenfassend dargestellt.
3.5 Struktur der Transilienzmatrix
Was kann aus der Struktur der Transilienzmatrix abgelesen werden? Als Bei-
spiel einer Transilienzmatrix soll Abb. 3.6 dienen – eine Isoliniendarstellung
einer Transilienzmatrix. Die Darstellung dieser Matrix weicht von der mathe-
matischen Definition der Zeilen einer Matrix ab, und zwar werden die Zei-
lennummern entsprechend der meteorologischen z-Koordinate von unten an
geza¨hlt, so daß die Matrix praktisch an der Horizontalen gespiegelt wird. Da-
durch stellt die Nebendiagonale in der neuen Darstellungsform die Hauptdia-
gonale der urspru¨nglichen Matrix dar. Alle weiteren Transilienzmatrizen in
dieser Arbeit sind in derselben Form dargestellt. Mit dem Begriff Diagonale
ist im folgenden immer die Hauptdiagonale gemeint, wenn es nicht anders
angegeben ist.
Um Kommastellen bei den Isolinienbezeichnungen zu vermeiden, wurden al-
le Elemente der Transilienzmatrix mit 1000 multipliziert. Die Isoliniendarstel-
lung zeigt also, wieviel Promille (nicht Prozent !) der Luftmasse einer Schicht
aus einer anderen Schicht herantransportiert wird. Zu beachten ist auch die
nichtlineare Zuordnung zwischen Modellschichtnummer und -ho¨he, die sich
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Bestimmung der Transilienzmatrix
Bestimmung des Mischungspotentials
Zeitschrittadaptation
Diagonalelemente  festlegen
Massennormierung
Iteration zur Massen- und
Konzentrationserhaltung
Transilienzmatrix
Interferenz mit der Vegetation
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Abbildung 3.5: Schritte bei der Berechnung der Transilienzmatrix
aus der nichta¨quidistanten Schichteinteilung des Modells ergibt (siehe Kap. 5)
!
Betrachten wir einen beliebigen Punkt innerhalb der Matrix, so bezeichnet die
Abszisse den Herkunftsort, also die Quellschicht eines Luftpaketes, wa¨hrend
die Ordinate den Bestimmungsort, also die Zielschicht bezeichnet. Verwendet
man als Koordinaten die Schichtnummern und liegt z.B. der Punkt (33,26) auf
der Isolinie 50, so heißt dies, daß 50 Promille der Luftmasse der Schicht 26 aus
der Schicht 33 herantransportiert werden. In der Beispielmatrix ist zusa¨tzlich
noch der Bereich des Kronenraumes (Schichten 16 bis 26) durch horizontale
bzw. vertikale Linien gekennzeichnet.
Die Elemente auf der Diagonalen kennzeichnen den Anteil der Luftmasse einer
Schicht, welcher in dieser Schicht verbleibt. Die Elemente beiderseits der Dia-
gonale (siehe auch die grau unterlegten Felder in Abb. 3.1 auf Seite 21) kenn-
zeichnen den lokalen Austausch, also den Austausch zwischen benachbarten
Schichten. Alle anderen Elemente bezeichnen den nichtlokalen Austausch.
Je gro¨ßer die Differenz zwischen Quell- und Zielindex, je weiter ein Punkt also
von der Diagonale entfernt ist, desto nichtlokaler ist der durch ihn repra¨sen-
tierte Austausch, desto gro¨ßer ist aber auch die Geschwindigkeit, mit der der
Transport geschieht, da die Matrix alle die Transporte beschreibt, die inner-
halb des entsprechenden Zeitschrittes stattfinden. Die Matrix ermo¨glicht also
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Abbildung 3.6: Beispiel einer Transilienzmatrix des verwendeten Grenzschichtmodells fu¨r einen
Zeitschritt von 10 min
auch Aussagen u¨ber die auftretenden Transportgeschwindigkeiten. Das soll
die Abb. 3.7 verdeutlichen. Welche Transportgeschwindigkeit einem Matrix-
element zugeschrieben werden kann, ha¨ngt allein vom Abstand dieses Matrix-
elementes senkrecht zur Diagonale ab. Die Diagonalelemente beschreiben den
subskaligen Austausch, geben also an, wieviel der Luftmasse einer Schicht in
dieser verbleibt. Ihnen kann allein mittels der Transilienzmatrix keine Trans-
portgeschwindigkeit zugeordnet werden. Die der Diagonale unmittelbar be-
nachbarten Elemente beschreiben den langsamen auf- bzw. abwa¨rtsgerichteten
Transport durch Wirbel mit kleinem Durchmesser. Langsam deshalb, da sie in
dem der Matrix entsprechenden Zeitschritt nur den Transport zwischen Quell
- und Zielschichten mit geringem Abstand zueinander beschreiben. Dagegen
beschreiben die Elemente in den Ecken ”oben links“ und ”unten rechts“ derMatrix den sehr schnellen Austausch durch Wirbel mit großem Durchmesser.
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Abbildung 3.7: Zuordnung von Transportrichtung und -geschwindigkeit zu verschiedenen Ge-
bieten der Transilienzmatrix nach Ebert, Schumann und Stull [11]
3.6 Berechnung der turbulenten Flu¨sse
Die transiliente Turbulenztheorie allein kann nur den turbulenten Anteil der
auftretenden vertikalen Flu¨sse erkla¨ren, nicht jedoch den advektiven Anteil,
der durch eine im zeitlichen Mittel nicht verschwindende Vertikalbewegung
auftritt, oder die nichtturbulenten Anteile der Flu¨sse an festen Oberfla¨chen
(z.B. Erdoberfla¨che).
Nach Ni [28] ergibt sich fu¨r den aufwa¨rtsgerichteten Fluß wa¨hrend des Zeit-
schrittest durch die Obergrenze der Modellschicht k mit der Dicke h
k
in eine
Schicht i (die Zielschicht i liegt oberhalb des Niveaus k, alle Quellschichten j
unterhalb) die folgende Beziehung:
1
t
k
X
j=1
c
ij
(t;t)S
j
(t)h
i
fur k + 1  i  N: (3.43)
Entsprechend ergibt sich fu¨r den abwa¨rtsgerichteten Fluß durch die Obergren-
ze der Schicht k in eine Schicht i (die Zielschicht i liegt unterhalb des Niveaus
k, ...):
1
t
N
X
j=k+1
c
ij
(t;t)S
j
(t)h
i
fur 1  i  k: (3.44)
Damit ergibt sich fu¨r den Gesamtfluß durch die Obergrenze der Schicht k (ab-
wa¨rtsgerichtete Flu¨sse erhalten per Konvention ein negatives Vorzeichen):
F
k
(t;t) =
1
t
2
4
N
X
i=k+1
k
X
j=1
c
ij
(t;t)S
j
h
i
 
k
X
i=1
N
X
j=k+1
c
ij
(t;t)S
j
h
i
3
5
: (3.45)
Zur weiteren Vereinfachung werden die Summationsindizes i und j beim er-
sten Term in der Klammer vertauscht und man erha¨lt:
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F
k
(t;t) =
1
t
k
X
i=1
N
X
j=k+1
(c
ji
(t;t)S
i
h
j
  c
ij
(t;t)S
j
h
i
) : (3.46)
Es la¨ßt sich nun zeigen, daß die folgende Doppelsumme gleich Null ist:
k
X
i=1
k
X
j=1
(c
ji
(t;t)S
i
h
j
  c
ij
(t;t)S
j
h
i
) :
Dazu vertauscht man in diesem Term die Indizes i und j und addiert den so neu
erhaltenen Term hinzu. Die Summe beider Terme ergibt Null. Da aber beide
denselben Wert haben, mu¨ssen beide Terme gleich Null sein. Unter Benutzung
dieser Tatsache kann man die innere Summe in der Gleichung fu¨r F
k
erweitern,
und man erha¨lt fu¨r den Fluß F
k
die folgende Beziehung:
F
k
(t;t) =
1
t
k
X
i=1
N
X
j=1
(c
ji
(t;t)S
i
h
j
  c
ij
(t;t)S
j
h
i
) : (3.47)
Damit ergibt sich die folgende Rekursionsbeziehung:
F
k
(t;t)  F
k 1
(t;t) =
1
t
N
X
j=1
[c
jk
(t;t)S
k
h
j
  c
kj
(t;t)S
j
h
k
] : (3.48)
Aufgrund der Luftmassen- und Konzentrationserhaltung im Modellgebiet la¨ßt
sich der erste Teil der Summe folgendermaßen umformen:
N
X
j=1
c
jk
(t;t)S
k
h
j
= S
k
N
X
j=1
c
jk
(t;t)h
j
= S
k
h
k
:
Dabei wird im zweiten Schritt von der Beziehung 3.4 und der Proportionalita¨t
zwischen der Luftmasse und der Ho¨he einer Schicht Gebrauch gemacht. Da-
mit erha¨lt man dann die folgende allgemeine Beziehung zur Berechnung der
Flu¨sse bei transilienter Turbulenzschließung:
F
k
(t;t) = F
k 1
(t;t) +
h
k
t
N
X
j=1
c
kj
(t;t) (S
k
  S
j
) : (3.49)
An der Bodenoberfla¨che gilt diese Beziehung nicht mehr, hier muß fu¨r F
k 1
der entsprechende Fluß zwischen dem Boden und der direkt daru¨berliegenden
atmospha¨rischen Schicht (F
0
) eingesetzt werden.
3.7 Mischungsintensita¨t, Prozeßspektrum und Mi-
schungswegla¨nge
Die Transilienzmatrix entha¨lt noch weitere Informationen insbesondere u¨ber
Turbulenzparameter wie Mischungsintensita¨t und Mischungswegla¨nge etc..
Zuna¨chst soll hier das Transportspektrum interessieren. Im Gegensatz zu den
KAPITEL 3. TRANSILIENTE TURBULENZTHEORIE 45
Spektren, welche man mittels FFT (Fast Fourier Transformation) aus Eddy-
Korrelationsmessungen gewinnt, handelt es sich hierbei um ein Spektrum, wel-
ches nicht den augenblicklichen Zustand, sondern den Prozeß des (nichtloka-
len!) turbulenten Transportes beschreibt. Um Transportspektren auf der Grund-
lage der Transilienzmatrix berechnen zu ko¨nnen, muß auf die Gleichung zur
Berechnung der turbulenten Flu¨sse zuru¨ckgegriffen werden. Eine Transport-
spektrum erha¨lt man, wenn man nicht u¨ber alle Paare von Gitterpunkten des
Modells summiert, sondern nur u¨ber diejenigen, welche einen bestimmten Ab-
stand zueinander haben, z.B. H
m
(mit H
m
= jh
k
  h
l
j und m = jk   lj). Den
Abstand H
m
kann man auffassen als Gro¨ße einer Gruppe von Eddies, wobei
im Transportspektrum der Anteil dieser bestimmten Eddies am Gesamtfluß
der Eigenschaft S zum Ausdruck kommt. Nach der Summation erha¨lt man die
folgende Beziehung:
S
k;m
T
=
1
t
k
X
i=1
N
X
j=k+1
Æ
m;ji jj
[c
ji
(t;t)S
i
h
j
  c
ij
(t;t)S
j
h
i
] : (3.50)
Durch Summation u¨ber die Transportspektren aller Wellenla¨ngen erha¨lt man
wieder den Gesamtfluß. Es ist zu beachten, daß sich fu¨r ein und denselben Zeit-
punkt, aber unterschiedliche Eigenschaften S verschiedene Transportspektren
ergeben ko¨nnen.
Es kann jedoch auch vorkommen, daß in einer bestimmten Ho¨he zwar sehr
starke turbulente Durchmischung herrscht, aber der Beitrag zum Gesamtfluß
nur sehr klein ist, da die Differenzen der betrachteten Gro¨ße zwischen zwei
verschiedenen Ho¨hen sehr klein sind. Wenn man eine Gro¨ße finden will, die
nur den Prozeß der Turbulenz allein beschreibt, dann du¨rfen in deren Definiti-
on keine meteorologischen Gro¨ßen auftreten. So wird das luftmassenbezogene
Transportspektrum folgendermaßen definiert:
S
k;m
Tair
=
1
t
k
X
i=1
N
X
j=k+1
Æ
m;ji jj
[c
ji
(t;t)h
j
  c
ij
(t;t)h
i
] : (3.51)
Ersetzt man die Differenz durch eine Summe, so kommt dies der ”Integrati-on“ u¨ber alle Wirbel gleich, die Luftpakete durch ein bestimmtes Ho¨henniveau
aufwa¨rts, aber auch abwa¨rts transportieren. Somit gewinnt man eine Aussage
u¨ber die Beitra¨ge der einzelnen Wirbelgro¨ßen zum gesamten turbulenten Mas-
sentransport an Luft in einem bestimmten Niveau der atmospha¨rischen Grenz-
schicht. Das so erhaltene Spektrum wird als Prozeßspektrum bezeichnet:
S
k;m
P
=
k
X
i=1
N
X
j=k+1
Æ
m;ji jj
 [c
ji
(t;t) + c
ij
(t;t)] : (3.52)
Die Summe u¨ber die Beitra¨ge aller Eddy-Gro¨ßen liefert die integrale Mischungs-
intensita¨t:
P
k
(t;t) =
N 1
X
m=1
S
k;m
P
(t;t): (3.53)
Nach Prandtl (1925) ergibt sich die Mischungswegla¨nge als die durchschnittli-
che Distanz, u¨ber welche die Luftpakete infolge der Turbulenz vertikal trans-
portiert werden. Auch aus der Transilienzmatrix lassen sich der Prandtl’schen
KAPITEL 3. TRANSILIENTE TURBULENZTHEORIE 46
Mischungswegla¨nge a¨hnliche Gro¨ßen bilden [41]. Betrachtet man jeweils nur
die aufwa¨rtsgerichteten Flu¨sse oder nur die abwa¨rtsgerichteten Flu¨sse, so kann
man 2 Arten von Mischungswegla¨ngen bilden [11]. Es ko¨nnen so mittlere ge-
richtete Mischungswege von einem Quellniveau (”Wegtransport“ ) und Mi-schungswege zu einem Zielniveau (”Hintransport“ ) gebildet werden. Im er-
steren Falle ergeben sich 2 Beziehungen fu¨r den ”aufwa¨rtsgerichteten“ Mi-
schungsweg l" und fu¨r den ”abwa¨rtsgerichteten“ Mischungsweg l
#:
l
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=
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i=j
c
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i
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j
; l
#
j
=
j
P
i=1
c
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(t)
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j
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j
j
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i=1
c
ij
(t)
m
i
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j
; (3.54)
im letzteren Falle entsprechend:
l
"
i
=
i
P
j=1
c
ij
(t) jz
i
  z
j
j
i
P
j=1
c
ij
(t)
; l
#
i
=
N
P
j=i
c
ij
(t) jz
i
  z
j
j
N
P
j=i
c
ij
(t)
: (3.55)
Die Formeln entsprechen denen in der angegebenen Literatur, sie wurden nur
fu¨r nichta¨quidistante Modellschichten angepaßt. So mußte z.B. bei den ersten
2 Gleichungen mit dem Verha¨ltnis der Luftmassen mi
m
j
(b= dem Verha¨ltnis der
Schichtdicken) gewichtet werden (siehe 3.4, Seite 20). Die so berechneten Mi-
schungswegla¨ngen entsprechen einem mit den Koeffizienten der Transilienz-
matrix gewichteten Integral u¨ber alle Wirbelgro¨ßen.
Durch eine gewichtete Mittelung u¨ber die Beziehungen 3.54 und 3.55 unter
Ausnutzung der Bedingungen fu¨r die Luftmassen- und Konzentrationserhal-
tung erha¨lt man fu¨r jede Modellschicht k eine der Prandtl’schen Mischungs-
wegla¨nge entsprechende Gro¨ße:
l
k
=
N
P
i=1
h
c
ik
(t;t)
m
i
m
k
+ c
ki
(t;t)
i
jz
i
  z
k
j
2 + 2c
kk
: (3.56)
Wichtig ist die Beru¨cksichtigung der Diagonalelemente der Transilienzmatrix
im Nenner der Gleichung. Die in der Arbeit von Ebert et al. 1989 angegebene
Beziehung fu¨r l
k
beru¨cksichtigt nicht die Besetzung der Diagonalelemente der
Transilienzmatrix und ist deshalb nicht korrekt.
3.8 Verwendung des transilienten Schließungsansat-
zes in einem Grenzschichtmodell
Um den transilienten Turbulenzschließungsansatz in einem atmospha¨rischen
Grenzschichtmodell anwenden zu ko¨nnen, mu¨ssen auch noch die Quellen und
Senken atmospha¨rischer Eigenschaftsgro¨ßen beru¨cksichtigt werden. Dazu muß
jeder Modellzeitschritt in 2 Teile aufgesplittet werden [38]:
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 In einem ersten Teil werden die Profila¨nderungen durch die Eigenschafts-
quellen und -senken berechnet und zum Profil der jeweiligen atmospha¨rischen
Eigenschaft dazuaddiert. Dieser Teil kann als ”Destabilisierung“ bezeichnetwerden.
 Im zweiten Teil erfolgt dann die Berechnung der Transilienzmatrix und die
Berechnung der neuen Profile auf der Grundlage der ”destabilisierten“ Profile.Dieser Teil beschreibt die Reaktion der Atmospha¨re auf die A¨nderungen durch
Quellen und Senken.
Diese Methode kann mathematisch beschrieben werden, in dem man die Glei-
chung 3.1, S. 18 fu¨r jede atmospha¨rische Eigenschaft um einige Terme folgen-
dermaßen erweitert:
S
i
(t+t) =
N
X
j=1
c
ij
(t;t) [S
j
(t) +Q
j
(t) + Se
j
(t)] : (3.57)
Dabei sind Q
j
(t) und Se
j
(t) die Quellen- bzw. Senkenterme der Eigenschaft S.
Auch bei der Berechnung der turbulenten Eigenschaftsflu¨sse mu¨ssen erst die
Randbedingungen sowie Quellen und Senken beru¨cksichtigt werden, bevor
die Flu¨sse mit den schon beschriebenen Gleichungen berechnet werden ko¨n-
nen.
Kapitel 4
Der Einfluß hoher
Pflanzenbesta¨nde in der
Turbulenzschließung
4.1 Formwiderstand
Stro¨mt die Luft durch einen Vegetationsbestand, so treten in Bezug auf die
Stro¨mung 2 Pha¨nomene auf:
1. Es kommt zu einem Impulsverlust der Luft bezu¨glich der mittleren ho-
rizontalen Stro¨mung. Dieser Impulsverlust kommt zustande durch den
aerodynamischen Widerstand des Pflanzenbestandes.
2. Dieser Anteil an Impuls der mittleren Stro¨mung wird gro¨ßtenteils in Im-
puls der turbulenten Luftbewegung umgewandelt und dissipiert dann
weiter bis zum vollsta¨ndigen Zerfall der Turbulenzko¨rper und deren Um-
wandlung in Wa¨rme. Aber auch die Vegetationselemente selbst nehmen
kinetische Energie auf, was in deren Schwingungen Ausdruck kommt.
Diese Schwingungsenergie dissipiert schließlich auch in Wa¨rme oder wird
von den Vegetationselementen wieder an die Luft abgegeben und da-
bei in kinetische Energie der turbulenten Luftbewegung umgewandelt.
Die mit dem Schwingen der Vegetationselemente verbundenen Prozesse
sind kompliziert und noch wenig untersucht und werden deshalb hier
nicht weiter beru¨cksichtigt. Außerdem ist anzunehmen, daß durch diese
Vernachla¨ssigung kein gro¨ßerer Fehler verursacht wird, da der wichtige
Parameter des aerodynamischen Widerstandes c
d
u¨ber Messungen be-
stimmt werden muß, wobei diese Prozesse implizit mit eingeschlossen
werden.
In der allgemeinsten Form la¨ßt sich die A¨nderung der Komponenten der ho-
rizontalen Windgeschwindigkeit U
k
= u
k
+v
k
in einer Modell-Schicht k
48
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(z.B. infolge von Reibung) wie folgt beschreiben:
u
k
(t+t) = u
k
(t)  f(v
g
  v
k
(t))t +u
k
(4.1)
v
k
(t+t) = v
k
(t) + f(u
g
  u
k
(t))t +v
k
; (4.2)
dabei sind:
u
k
v
k
u
g
; v
g
u
k
v
k
f
t
-
-
-
-
-
-
-
x-Komponente der Windgeschwindigkeit in der Schicht k
y-Komponente der Windgeschwindigkeit in der Schicht k
x- und y-Komponente der geostrophischen Windgeschw.
A¨nderung von u
k
wa¨hrend des Zeitschrittest
A¨nderung von v
k
wa¨hrend des Zeitschrittes t
Coriolisparameter
Modell-Zeitschritt.
Effekte der horizontale Advektion meteorologischer Gro¨ßen werden aufgrund
der Beschra¨nkung des Modells auf eine Dimension (Vertikalkoordinate) ver-
nachla¨ssigt. Ebenfalls aufgrund der Beschra¨nkung auf eine Dimension wird
horizontale Homogenita¨t des Bestandes, also auch der Struktur der Ba¨ume,
vorausgesetzt. Mit dem Begriff Baum ist deshalb immer der ”Durchschnitts“-Baum bezogen auf den gesamten zu modellierenden realen Bestand gemeint.
Die A¨nderung der Windkomponenten erfolgt durch den aerodynamischen Wi-
derstand der Bla¨tter, Zweige, A¨ste und Sta¨mme der Ba¨ume. Der die Stro¨mung
prima¨r verursachende Druck ist eigentlich eine Druckdifferenz welche dem
horizontalen Luftdruckgradienten des Luftdruckes zwischen dem na¨chstgele-
genen Bodenluftdruckmaximum und -minimum entspricht. Bei der Stro¨mung
durch einen Baumbestand wird dieser Druck erga¨nzt durch einen Druck, der
durch den aerodynamischen Widerstand der Ba¨ume und die Bodenreibung
verursacht wird. Dieser Druck wirkt dem Druck infolge der Bodenluftdruck-
differenz entgegen und kann in Bezug auf diese als Druckverlust bezeichnet
werden.
Die durch den aerodynamischen Widerstand eines Ko¨rpers verursachte Wider-
standskraft F
w
bei der Umstro¨mung durch eine horizontale atmospha¨rische
Stro¨mung la¨ßt sich allgemein berechnen nach:
F
w
= c
d
AU
2
: (4.3)
Dabei ist c
d
der aerodynamische Widerstandskoeffizient,  die Luftdichte, A
die Querschnittsfla¨che des Ko¨rpers senkrecht zur Stro¨mung und U der Be-
trag der horizontalen Windgeschwindigkeit. Oft wird auch noch ein Vorfak-
tor 0:5 benutzt, der in diesem Falle aber schon bei der Bestimmung des aero-
dynamischen Widerstandskoeffizienten beru¨cksichtigt wurde. Im Falle eines
vertikal aufgelo¨sten Schichtenmodells fu¨r einen Bestand, muß diese Kraft fu¨r
jede Schicht k bestimmt werden. Dann mu¨ssen auch die horizontale Windge-
schwindigkeit und die Querschnittsfla¨che der Vegetation senkrecht zur An-
stro¨mung der entsprechenden Schicht in die Gleichung eingesetzt werden. Fu¨r
den aerodynamischen Widerstandskoeffizienten c
d
wird hier ein ho¨henkon-
stanter Wert verwendet, der auch nicht von der in einer Schicht enthaltenen
Blattfla¨che abha¨ngt. Zur Bestimmung von c
d
werden oft Windkanalmessun-
gen durchgefu¨hrt, wobei meist die Gesamtkraft auf einen Einzelbaum gemes-
sen wird, weshalb nach Gl. 4.3 nur ein einziger, damit ho¨henkonstanter Wert
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fu¨r einen Baum bestimmt werden kann. Außerdem wird in diesem Modell der
Wert fu¨r c
d
als zeitlich konstant angenommen, d. h. von der Windgeschwindig-
keit unabha¨ngig. Es gibt Messungen des aerodynamischen Widerstandes ein-
zelner Vegetationselemente, welche eine Abha¨ngigkeit von der Windgeschwin-
digkeit belegen. Ihre U¨bertragung auf einen ganzen Baum oder Bestand ist
jedoch mit großen Unsicherheiten verbunden, da sich die aerodynamischen
Widersta¨nde der einzelnen Elemente nicht additiv verhalten ([27], S. 106ff).
Kerzenmacher 1994 gibt vertikal aufgelo¨ste Werte fu¨r den aerodynamischen
Widerstand in einem Bestand an und erha¨lt Werte von c
d
= 0:2 in den unter-
sten 60 % der Baumho¨he sowie c
d
= 0:1 fu¨r die oberen 40 % der Baumho¨he.
Allerdings wurden diese Werte nicht fu¨r den in dieser Arbeit untersuchten Be-
stand bestimmt und sind somit nicht ohne weiteres u¨bertragbar. Mit zeitlich
und vertikal konstanten Widerstandskoeffizienten konnten fu¨r Simulationen
der Luftstro¨mung durch Waldbesta¨nde der gema¨ßigten Breiten jedoch trotz-
dem gute Simulationsergebnisse erzielt werden (z.B. [46], [26]). Aus diesem
Grunde wurde auch in dieser Arbeit ein konstanter aerodynamischer Wider-
standskoeffizient verwendet. Der Wert von c
d
betra¨gt 0.2.
Desweiteren wird bei der Bestimmung des aerodynamischen Widerstandes
nach Gleichung 4.3 nicht die Oberfla¨che der Vegetationselementesenkrecht zur
Anstro¨mung verwendet, sondern die leichter bestimmbare horizontale Ober-
fla¨che. Diese kann aus Messungen der vertikalen Verteilung der kurzwelligen
Strahlung im Bestand abgeleitet werden. Zwischen der vertikalen und der ho-
rizontalen Oberfla¨che bestehen Unterschiede, die aber im Wert des aerody-
namischen Widerstandskoeffizienten c
d
aufgrund der Methode zu dessen Be-
stimmung beru¨cksichtigt werden.
Fu¨r einen Bestand muß nun noch beachtet werden, daß zwischen den Ba¨um-
en je nach Bestandsdichte Lu¨cken bestehen, in denen die Luftstro¨mung auf
keinen aerodynamischen Widerstand trifft. Bei bekannter Bestandsdichte wird
deshalb die Fla¨che A
k
der Schicht k auf die gesamte jedem Baum in der Schicht
k zur Verfu¨gung stehende horizontale Fla¨che bezogen, d. h. es ergibt sich eine
neue Fla¨che A
k
folgendermaßen:
A

k
= A
k

4
w
2
tree;k
r
2
: (4.4)
Dabei ist w
tree;k
der horizontale Baum- (Kronen- , Stamm-) durchmesser in der
Schicht k und r ist die Seitenla¨nge der jedem Baum im Mittel zur Verfu¨gung
stehenden Bodenoberfla¨che in Ost-West bzw. Nord - Su¨d - Richtung. Wegen
der Voraussetzung der horizontalen Homogenita¨t des Bestandes, was auch ei-
ne Gleichverteilung der Ba¨ume u¨ber die Fla¨che einschließt, kann diese Grund-
fla¨che als quadratisch angenommen werden.
Dabei wird davon ausgegangen, daß die horizontale Querschnittsfla¨che der
Ba¨ume in jeder Ho¨he kreisfo¨rmig ist. Diese Vereinfachung muß in einem ein-
dimensionalen Modell getroffen werden, da man aufgrund der Voraussetzung
der horizontalen Homogenita¨t Abweichungen einzelner Individuen des Be-
standes nicht beru¨cksichtigen kann.
Die Bedeutung der fu¨r die mittlere Geometrie des Bestandes wichtigen Gro¨ßen
ist in Abb. 4.1 dargestellt. Fu¨r die Gro¨ßen zur Beschreibung der mittleren Geo-
metrie der Ba¨ume des Bestandes wird auf Abb. 4.2 verwiesen.
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Der Druckabfall beim Durchstro¨men eines Bestandes (= Umstro¨men der Ober-
fla¨che aller Vegetationselemente) ist proportional der Entfernung s, die die
Stro¨mung im Bestand zuru¨cklegt. Die infolge des Druckabfalles von der Stro¨m-
ung zu leistende Arbeit erha¨lt man nach einem allgemeinen Zusammenhang
durch Multiplikation des Druckabfalles p
v
mit dem Volumen V
ol
an Luft, in
dem die Arbeit verrichtet wird. Diese Arbeit ist aber gleich der mittleren Wi-
derstandskraft F
w
beim Durchstro¨men eines Baumes, multipliziert mit der zu-
ru¨ckgelegten Wegla¨nge s. Fu¨r den Druckabfall in einer Modellschicht k ergibt
sich somit:
p
v;k
=
F
w;k
s
V
ol
: (4.5)
Aufgrund der vorausgesetzten horizontalen Homogenita¨t des Bestandes ist
das durchstro¨mte Volumen dem zuru¨ckgelegten Weg proportional und fu¨r ei-
ne Schicht k gilt nach dem Durch- und Umstro¨men von n Ba¨umen:

s
V
ol

k
=
rn
r
2
h
k
n
: (4.6)
Die Gro¨ße h
k
ist die Dicke der Modellschicht k. Damit bekommt man einen
allgemeingu¨ltigen Ausdruck fu¨r ( s
V
ol
)
k
.
So ergibt sich fu¨r den Druckabfall [46]:
p
v;k
= c
d
U
2
k
A

k
rh
k
: (4.7)
Die lokale zeitliche Geschwindigkeitsa¨nderung in der atmospha¨rischen Schicht
k durch den aerodynamischen Widerstand la¨ßt sich nach der folgenden Bezie-
hung aus dem Druckabfall p
v;k
berechnen [46]:
@U
k
@t
=  
1

@p
v;k
@r
: (4.8)
Die horizontale Ableitung des Druckes p
v
la¨ßt sich vereinfacht aus Gl. 4.7 be-
rechnen nach:
@p
v;k
@r
= c
d

@A

k
@rh
k
U
2
k
; (4.9)
(Ansatz nach Wilson & Shaw, genannt bei [46]). Eigentlich mu¨ßten auch noch
Terme mit den Ableitungen der Luftdichte, des aerodynamischen Widerstands-
koeffizienten und der horizontalen Windgeschwindigkeit beru¨cksichtigt wer-
den. Diese mu¨ssen jedoch aufgrund des eindimensionalen Modells unter der
Annahme horizontaler Homogenita¨t weggelassen werden.
Ersetzt man den Differentialquotienten auf der rechten Seite durch einen Dif-
ferenzenquotienten, so erha¨lt man:
@p
v;k
@r
 c
d

A

k
r
U
2
k
(4.10)
und fu¨r die A¨nderung der horizontalen Windgeschwindigkeit @Uk
@t
bzw. Uk
t
:
@U
k
@t
=  c
d
A

k
r
2
h
k
U
k
jU
k
j: (4.11)
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Der Term A

k
r
2
ist die Projektion der Oberfla¨che aller Vegetationselemente ei-
ner Modellschicht auf die Horizontale, bezogen auf die einem Baum insgesamt
zur Verfu¨gung stehende Grundfla¨che. Bezieht man diese Gro¨ße nun noch auf
die Ho¨he h
k
der Modellschicht, so erha¨lt man ein Maß, wie ”dicht“ die Ve-getationselemente angeordnet sind, die Vegetationsoberfla¨chendichte, die wir
mit A
tree;k
bezeichnen wollen. Die vertikale Verteilung der Vegetationsober-
fla¨chendichte wird im Modell berechnet nach [18]:
A
tree;k
=
8
>
>
<
>
>
:
0 fu¨r z > h
p
(
LAI;k
+ s
a;k
) fu¨r z
u
< z  h
p
d
s
r
2
fu¨r z  z
u
;
(4.12)
wobei d
s
der Stammdurchmesser, h
p
die mittlere Bestandsho¨he und z
u
die
mittlere Ho¨he des Stammraumes ist. 
LAI;k
bezeichnet die horizontale Pro-
jektion der einseitigen Blattfla¨che in der Schicht k, bezogen auf eine horizon-
tale Projektionsfla¨che am Waldboden, hat also die Einheit m2=m2. Die Summe
von 
LAI;k
u¨ber alle Schichten des Kronenraumes wird als einseitiger Blatt-
oder Nadelfla¨chenindex LAI (leaf area index) bezeichnet. Sein Wert ist gleich
der horizontalen Projektion aller Nadeloberfla¨chen eines Baumes auf die ho-
rizontale Projektionsfla¨che der Baumkrone, dividiert durch diese Projektions-
fla¨che. Eine Abscha¨tzung von Ibrom (1993), genannt in [25] fu¨r den ganzsei-
tigen Blattfla¨chenindex ergab einen Wert von 20.4 m2=m2. Fu¨r das Verha¨ltnis
zwischen diesem ganzseitigen Blattfla¨chenindex und LAI haben Riederer et
al. (1988) (ebenfalls zitiert in [25]) einen Wert von 2.74 angegeben, so daß im
Modell letztlich ein Wert von LAI = 7:45 verwendet wird.
Die Einfu¨hrung einer Gro¨ße s
a;k
zur Beru¨cksichtigung des Anteiles aller an-
deren Vegetationselemente (Zweige, A¨ste usw.) an der horizontalen Projekti-
on der Vegetationsoberfla¨che einer Bestandsschicht geht auf Deardorff 1978
zuru¨ck [8]. Es gibt in der Literatur jedoch unterschiedliche Ansichten, wie ein
solcher Parameter zu beru¨cksichtigen ist. In den im Rahmen dieser Arbeit durch-
gefu¨hrten Rechnungen ist s
a;k
der prozentuale Anteil der A¨ste und Zweige
an der horizontalen Projektion der gesamten Vegetationsoberfla¨che einer Be-
standsschicht. Es wird ein mittlerer Wert von 10 % Anteil an der Nadelober-
fla¨che des Baumes verwendet (s
a;k
= 0.1 – siehe auch [18]). Nach Deardorff
beschreibt s
a;k
den Zuwachs der horizontalen Projektion der Vegetationsober-
fla¨che, wenn neben den Bla¨ttern auch der Anteil der A¨ste und Zweige beru¨ck-
sichtigt wird (s
a;k
muß demnach gro¨ßer als 1 sein – Deardorff verwendete s
a;k
= 1.1). A
tree;k
mu¨ßte sich also folgendermaßen berechnen:
A
tree;k
=
8
>
>
<
>
>
:
0 fu¨r z > h
p

LAI;k
s
a;k
fu¨r z
u
< z  h
p
d
s
r
2
fu¨r z  z
u
:
(4.13)
Bei eigenen Vergleichsrechnungen mit beiden Ansa¨tzen konnten kaum Unter-
schiede in den Simulationsergebnissen festgestellt werden, so daß die Metho-
de nach Incla´n et al. bei allen weiteren Rechnungen angewendet wurde. Al-
lerdings gibt es keine variierenden Angaben u¨ber die Gro¨ße s
a;k
, was darauf
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hindeutet, daß eine meßtechnische Bestimmung dieser Gro¨ße fu¨r verschiede-
ne Vegetationsbesta¨nde angebracht wa¨re. w
tree;k
ist der Durchmesser der von
einem Baum in der Schicht k eingenommenen horizontalen Fla¨che. Die Gro¨ße

LAI;k
wird aus Gru¨nden der numerischen Stabilita¨t des Strahlungsmodells
so gewa¨hlt, daß sie fu¨r jede Modellschicht im Bestand denselben Wert be-
sitzt. Die Ho¨henabha¨ngigkeit der Dichte der Vegetationsoberfla¨che wird da-
durch beru¨cksichtigt, daß die Absta¨nde der Modellschichten im Kronenraum
so gewa¨hlt werden, daß jede Schicht dieselbe Vegetationsoberfla¨che entha¨lt.
Ein solches Vorgehen gewa¨hrleistet die numerische Stabilita¨t bei der Behand-
lung der kurz- und langwelligen Strahlung im Bestand (Ansatz nach Norman
(1979), genannt in [18]). Nach der Vorgabe eines Wertes fu¨r die Vegetationso-
x
y
Baumkrone
D max
Dr
D
r
Abbildung 4.1: Schematische Darstellung der geometrischen Parameter des idealisierten Bestan-
des in der Aufsicht: 
max
= maxim. Kronendurchmesser
berfla¨che in jeder Schicht des Kronenraumes wird die Ho¨he der Modellschich-
ten im Kronenraum iterativ durch Integration einer Beziehung fu¨r die einsei-
tige Nadeloberfla¨che eines Baumes pro Volumeneinheit (einseitige Nadelober-
fla¨chendichte) bestimmt. Die vertikale Verteilung der Nadeloberfla¨chendich-
te wurde 1986 bestimmt [12] und von Constantin 1993 durch eine Rayleigh-
Verteilung, einem Spezialfall der Poisson-Verteilung, angena¨hert [4]. Diese Be-
ziehung hat die Form:
An
tree;k
=
LAI

n
z
2
r
exp( 
f
z
r
); (4.14)
mit : z
r
=
h
p
  z
k
h
p
  z
u
:
Dabei ist 
n
eine Normierungsgro¨ße mit 
n
= 5:7m und 
f
ein Formfaktor
mit 
f
= 0:1695. Der Wert 
f
ha¨ngt dabei von den Werten fu¨r h
p
und z
u
ab, so daß das Integral von An
tree
u¨ber die Vertikalkoordinate im Bereich von
h
p
bis z
u
den einseitigen Blattfla¨chenindex LAI ergibt. Die Vegetationsober-
fla¨che in jeder Modellschicht beinhaltet neben der Nadeloberfla¨che auch noch
alle anderen Vegetationselemente (Zweige, A¨ste, Stamm), was durch die Gro¨ße
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Abbildung 4.2: Schematische Darstellung der geometrischen Parameter eines Modellbaumes in
der Seitenansicht. Es bedeuten: d
t
- Kronendurchmesser in Ho¨he des Kronenda-
ches, d
m
- maximaler Kronendurchmesser, d
s
- Stammdurchmesser, h
p
- Ho¨he des
Bestandes, z
m
- Ho¨he, in der der maximale Kronendurchmesser erreicht wird, z
u
- Ho¨he des Stammraumes
s
a
[m
2
=m
2
] beru¨cksichtigt wird. Die Anwendung von Gleichung 4.11 zur Be-
rechnung der Windgeschwindigkeit im Bestand kann jedoch zu numerischen
Problemen fu¨hren, wenn man nicht die einzelnen Komponenten der Windge-
schwindigkeit, sondern nur den Betrag betrachtet, da dann unter Umsta¨nden
ein negativer Betrag der Windgeschwindigkeit auftreten kann. Das kann z.B.
notwendig werden, wenn man keine Angaben u¨ber die geostrophische Wind-
geschwindigkeit hat und so die Windrichtungsa¨nderungen infolge des Zusam-
menspiels von Coriolis- und Reibungs- bzw. Widerstandskraft nicht berechnen
kann.
Bemerkung: Wenn nur der Betrag der Windgeschwindigkeit betrachtet wird,
ko¨nnen die zweiten Terme auf der rechten Seite der Gleichungen 4.1 und 4.2
weggelassen werden, da die Wirkung der Corioliskraft nur in einer Windrich-
tungsa¨nderung und nicht in einer A¨nderung des Betrages der Windgeschwin-
digkeit zum Ausdruck kommt (”Scheinkraft“), wie man durch Berechnung der
kinetischen Energie vor und nach dem Zeitschritt t nachpru¨fen kann.
Um das beschriebene Problem zu umgehen, wurde von Stull et al. (1993) eine
andere Vorgehensweise vorgeschlagen, bei der die obige Gleichung in ihrer
integrierten Form verwendet wird [43] und man erha¨lt fu¨r die Komponente
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Abbildung 4.3: Vertikale Verteilung der Baumoberfla¨chendichte und der cumulativen Baumober-
fla¨che fu¨r den F1-Bestand im Solling – die grau unterlegten Bereiche kennzeichnen
den Kronenraum
der Windgeschwindigkeit in Richtung der x-Koordinate u
k
:
u
k
=  
0:5c
d
A
tree;k
u
k
(t)U
k
(t)t
1 + 0:5c
d
A
tree;k
U
k
(t)t
: (4.15)
Eine Herleitung findet sich bei Incla´n et al. [18]. Diese Beziehung gilt ana-
log auch fu¨r die Komponente der Windgeschwindigkeit in Richtung der y-
Koordinate v
k
. Sie lo¨st das beschriebene Problem: Die A¨nderung des Betra-
ges der horizontalen Windgeschwindigkeit U
k
ergibt sich unter Anwendung
des Satzes des Pythagoras aus den A¨nderungen der Komponenten in x- und
y-Richtung. Damit erha¨lt man fu¨r U
k
, die der Gl. 4.15 a¨hnelt, nur daß auf der
rechten Seite u
k
durch U
k
ersetzt werden muß. So ergibt sich also jU
k
j durch
Multiplikation des Betrages der horizontalen Windgeschwindigkeit U
k
mit ei-
nem Faktor, der immer kleiner oder gleich 1 ist, so daß schließlich U
k
nicht
mehr negativ werden kann.
4.2 Nachlaufturbulenz
Infolge der Turbulenz im Nachlauf der Vegetationselemente kommt es zu einer
A¨nderung E der turbulenten kinetischen Energie E. Diese A¨nderung ist pro-
portional zum Formwiderstand. Eine Parametrisierung von E basiert auf der
U¨berlegung, daß die gesamte kinetische Energie, die der mittleren Bewegung
durch den aerodynamischen Widerstand entzogen wurde, in Energie der tur-
bulenten Bewegung u¨bergeht und erst dann der Dissipation in Wa¨rmeenergie
unterliegt. Diese zusa¨tzliche turbulente kinetische Energie tra¨gt zu den tur-
bulenten vertikalen Eigenschaftsflu¨ssen bei. Damit muß die turbulente kine-
tische Energie infolge des Nachlaufes hinter den Vegetationselementen auch
dem Quadrat der Geschwindigkeitsa¨nderungen durch den aerodynamischen
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Widerstand proportional sein und man erha¨lt die folgende allgemeine Bezie-
hung:
Y  E  (uj
FormDrag
)
2
 (c
d
A
tree
U
2
t)
2
: (4.16)
Als einfacher Ansatz zur mathematischen Beschreibung kann eine nichtlokale
Approximation fu¨r die A¨nderung Y
ij
der Elemente des Mischungspotentials
nach Incla´n et al. benutzt werden [18]:
Y
ij
= 0:5c
d
[A
tree;i
U
3
i
+ A
tree;j
U
3
j
](
l
z
ij
)t fur i 6= j; (4.17)
mit:
l - La¨ngenscale der Pflanzenelemente [30]. Diese Parametrisierung geht
auf Messungen und numerische Vergleichsrechnungen von Raupach und Shaw
(1982) an einem Modellwaldbestand zuru¨ck. Die Gro¨ße l beschreibt den Durch-
messer aller Vegetationselemente, die entsprechend ihrer Oberfla¨che beru¨ck-
sichtigt werden. Fu¨r l wird in den Rechnungen ein Wert von l = 0:005 m
verwendet [18]. Ist z
ij
groß gegenu¨ber l, d.h. Y
ij
beschreibt den Austausch
zwischen zwei weit auseinander liegenden Schichten, von denen eine inner-
halb des Bestandes liegt, so leistet die Nachlaufturbulenz nur einen geringen
Beitrag zum Mischungspotential. Der Anteil des Mischungspotentials infolge
der Nachlaufturbulenz ist umso gro¨ßer, je kleiner der Abstand zwischen den
Schichten wird, ein durchaus realistisches Verhalten, da damit die schnellere
Dissipation der Nachlaufwirbel aufgrund ihrer geringen Gro¨ße beru¨cksichtigt
wird. Die Wirkung elastischer Verformungen der Vegetationselemente auf den
turbulenten Austausch in der Luft braucht dabei nicht gesondert betrachtet
zu werden, da sie bei der meßtechnischen Bestimmung des aerodynamischen
Widerstandes miterfaßt werden und damit im aerodynamischen Widerstands-
koeffizienten implizit beru¨cksichtigt wird. Trotzdem ist die vorliegende Para-
metrisierung nur ein erster einfacher Ansatz [18].
4.3 Der Einfluß auf vertikale turbulente Umlagerun-
gen
Die vertikalen turbulenten Austauschprozesse werden von den Pflanzenele-
menten beeinflußt. Die damit verbundenen Effekte lassen sich im Falle der
nichtlokalen transilienten Turbulenzschließung leichter beru¨cksichtigen, als z.
B. in der K-Theorie, bei der Annahmen u¨ber die Vera¨nderungen der Mischungs-
wegla¨ngen gemacht werden mu¨ssen. Zwischen zwei beliebigen Modellschich-
ten beschreibt die TTT die Wirkung von Wirbeln, deren Durchmesser etwa
dem Abstand zwischen diesen beiden Schichten entspricht. Befinden sich bei-
de oder auch nur eine Schicht unterhalb der Obergrenze der Vegetation, so
ist diese Wirkung durch das Vorhandensein der Vegetationselemente beein-
tra¨chtigt. Dort, wo sich keine Vegetationselemente befinden (z. B. zwischen
den Ba¨umen), wird der vertikale turbulente Austausch nicht beeintra¨chtigt, an
anderen Stellen (z. B. Sta¨mme) erfolgt u¨berhaupt kein vertikaler turbulenter
Austausch, an wieder anderen Stellen (z. B. an Bla¨ttern, A¨sten und Zweigen)
wird dieser Austausch a¨hnlich der horizontalen Stro¨mung durch den aerody-
namischen Widerstand behindert. Die Verringerung der vertikalen Transporte
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in jeder Modellschicht ist also negativ korreliert mit dem Verha¨ltnis der Pro-
jektion der Fla¨che der gesamten Vegetationsoberfla¨che eines Baumes in dieser
Schicht auf die Horizontale zur horizontalen Gesamtfla¨che, die diesem Baum
insgesamt zur Verfu¨gung steht. Die beno¨tigten Werte fu¨r die Vegetationsober-
fla¨che pro Schicht und die Gesamtfla¨che ko¨nnen aus Feldmessungen und aus
Messungen der Baumdichte (Ba¨ume pro ha) gewonnen werden (Lee & Black,
1993; Cohen et al. 1985 u. a., genannt in [18]). In Anlehnung an die Wechselwir-
kung zwischen vertikalem Transport und Vegetationselementen ( ”Interferenz“) werden die genannten Verha¨ltnisse nach Stull 1990 auch Interferenzkoeffi-
zienten genannt. Sind alle beno¨tigten Werte u¨ber die mittlere Geometrie der
Ba¨ume bekannt, so lassen sich die Interferenzkoeffizienten  
k
fu¨r jede Schicht
k berechnen nach [41],[18]:
 
k
=
8
>
>
>
<
>
>
:
0 fu¨r z > h
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2
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2
fu¨r z  z
u
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(4.18)
Die Werte von   variieren zwischen 0 (keine Behinderung des vertikalen turbu-
lenten Transportes) und 1 (kein vertikaler turbulenter Transport in der Schicht
k). Der Austausch zwischen der Schicht k und der Schicht k + 1 wird dann um
100  
k
% verringert, d. h. der entsprechende Koeffizient des massengewich-
teten Mischungspotentials muß mit dem Faktor (1   
k
) multipliziert werden.
Wird der Austausch zwischen der Schicht k und der Schicht k + 2 betrachtet,
so wird dieser nochmals, und zwar um 100   
k+1
% verringert, der entspre-
chende Koeffizient des massengewichteten Mischungspotentials muß nun mit
dem Faktor (1  
k
)(1  
k+1
) multipliziert werden. Die Gesamtinterferenz fu¨r
einen Wirbel, der sich von einer Quellschicht j zu einer Zielschicht i bewegt,
ergibt sich also durch das Produkt aller Werte (1    
k
); k = j; i   1 u¨ber die
gesamte vertikale Distanz zwischen beiden Schichten [39].
Fu¨r die Eddies, welche Luft von ho¨heren zu niederen Schichten transportie-
ren, mu¨ssen die Elemente des massengewichteten Mischungspotentials Y
!;ij
ersetzt werden durch:
Y
!;ij
! Y
!;ij
j 1
Y
k=i
[1   
k
] fur j > i: (4.19)
Im umgekehrten Falle gilt:
Y
!;ij
! Y
!;ij
i 1
Y
k=j
[1   
k
] fur j < i: (4.20)
Kapitel 5
Das Modell
5.1 Aufbau des Atmospha¨ren - und Bestandsmodells
Das eindimensionale vertikal aufgelo¨ste Modell der atmospha¨rischen Grenz-
schicht und des Bestandes besteht aus einer fu¨r die Dauer einer Rechnung kon-
stanten, sonst jedoch in gewissen Grenzen wa¨hlbaren Anzahl von Schichten.
Die Ho¨he der Modellschichten ist zeitlich konstant, nimmt jedoch im allgemei-
nen von der Grenze zum Bodenmodell bis zur Obergrenze des Atmospha¨ren-
modells zu.
Eine Ausnahme bildet in dieser Hinsicht der Kronenraum – die Schichtho¨hen
sind hier so gewa¨hlt, daß jede Modellschicht dieselbe Nadeloberfla¨che entha¨lt.
Eine solche Einteilung wird notwendig, um die numerische Stabilita¨t bei der
Behandlung der Terme fu¨r die Beru¨cksichtigung der kurz- und langwelligen
Strahlung im Kronenraum zu verbessern (diese Vorgehensweise geht zuru¨ck
auf Norman (1979), genannt in [18]). Dadurch wird gewa¨hrleistet, daß jede Mo-
dellschicht innerhalb des Kronenraumes dieselbe Menge an kurzwelliger Son-
nenstrahlung absorbiert (fu¨r den kurzwelligen Extinktionskoeffizienten wird
ein im Kronenraum ho¨henkonstanter Wert verwendet). Auf diese Weise bleibt
das Modell wa¨hrend der Rechnung energetisch stabil.
Die Dicke der Modellschichten nimmt oberhalb 3000 m Modellho¨he nicht mehr
zu, und wird mit 500 m bis zur Modellobergrenze von 4000 m konstant gehal-
ten, um eine ausreichende Genauigkeit der Rechnung zu gewa¨hrleisten.
Die Ho¨he der Modellobergrenze wurde auf 4000 m festgelegt, wa¨hrend die
Modellergebnisse nur bis zu einer Ho¨he von 3000 m ausgewertet werden, um
das Problem des oberen Modellrandes im Rahmen der transilienten Turbulenz-
schließung (die turbulenten Transporte durch die Obergrenze des Simulations-
gebietes verschwinden aufgrund der Definition des transilienten Schließungs-
ansatzes) zu reduzieren.
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5.2 Modellparameter und Randwerte
Das benutzte Grenzschichtmodell wurde fu¨r die Simulation der Grenzschicht
u¨ber und in einem Waldbestand im Solling (Weserbergland — 80 km su¨dwest-
lich von Hannover — 51Æ460 N, 9Æ350 E, 505 m u¨ber NN (Ho¨henangabe nach
[12])) angepaßt. Das Mittelgebirge Solling bildet eine nach allen Seiten flach ab-
Abbildung 5.1: 50 m-Meßturm des Institutes fu¨r Bioklimatologie im Fichtenbestand (F1-Fla¨che)
im Solling
fallende Erhebung von etwa 500 km2 Gro¨ße und erreicht eine maximale Ho¨he
von 528 m u¨ber NN [4]. Das Klima des Sollings kann als subatlantisches Mittel-
gebirgsklima bezeichnet werden. Die mittlere Jahresniederschlagsmenge liegt
bei 1080 mm mit einem Maximum im Winter (Dezember/Januar) und einem
zweiten Maximum im Sommer (Juli/August). Die klimatologische Jahresmit-
teltemperatur betra¨gt 6.4 ÆC. Fro¨ste ko¨nnen noch im April und Mai auftreten;
die ho¨chsten Temperaturen (27-28 ÆC) werden im Juli gemessen (alle Klima-
werte nach Szarenko 1990, genannt bei [4]).
Der betrachtete Bestand besteht aus im Jahre 1998 114 Jahre alten Fichten (Picea
abies) mit einer Bestandsdichte von 461 Ba¨umen pro ha [12]. Die Bestandsho¨he
betra¨gt etwa 31 m (Wert gilt fu¨r 1998 – da das Baumwachstum anha¨lt). Unter
dem Bestand existiert eine spa¨rliche Strauchschicht u¨ber einer gut ausgebilde-
ten Krautschicht (”Siebenstern - Fichtenforst“) [12].
Das Untersuchungsgebiet ist nicht ideal homogen – in etwa 200 m Entfernung
zum Meßturm schließt sich in su¨dlicher und su¨dwestlicher Richtung ein rund
30 m hoher Buchenbestand und in etwa 200 m Entfernung in nordwestlicher
Richtung ein junger 10 m hoher Fichtenbestand an.
Im betrachteten Bestand werden am 50 m Meßturm des Institutes fu¨r Bio-
klimatologie der Universita¨t Go¨ttingen (Abb. 5.1) und am Boden regelma¨ßi-
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ge Messungen verschiedener meteorologischer Gro¨ßen (Niederschlag, Tem-
peratur, Windgeschwindigkeit, spezifisch Feuchte, Strahlung) durchgefu¨hrt.
Die Werte dieser Gro¨ßen werden fu¨r die Modellinitialisierung bei instationa¨rer
Rechnung bzw. fu¨r die Vorgabe der Profile bei stationa¨rer Rechnung verwen-
det. Fu¨r die Messung der Windgeschwindigkeit in mo¨glichst großer Ho¨he u¨ber
Ho¨he (m) v
h
(m/s)  (Æ) t (ÆC) r
f
(%) p (hPa)
1 x 0 x 0 0
2 0 0 0 0 x
3 x 0 x x 0
5 x 0 x 0 0
9 x 0 x x 0
15 x 0 x 0 0
21 x 0 x x 0
27 x 0 x 0 0
33 x 0 x 0 0
35 0 x 0 0 0
39 x 0 x 0 0
45 x 0 x 0 0
51 x 0 x 0 0
52 0 x 0 0 0
56 x 0 0 0 0
Tabelle 5.1: U¨berblick u¨ber die als Eingabeparameter des transilienten Modells verwendeten am
50 m - Meßturm gewonnenen Werte physikalischer Gro¨ßen. Es bedeuten: x - Mes-
sungen werden vorgenommen, 0 - keine Messung in dieser Ho¨he; v
h
- horizontale
Windgeschwindigkeit,  - Windrichtung, t - Trockentemperatur der Luft, r
f
- rela-
tive Feuchte der Haarhygrometer, p - Luftdruck. Hinzu kommen noch die Nieder-
schlagsmessungen u¨ber dem Bestand und Strahlungsmessungen u¨ber- und unterhalb
des Kronenraumes.
dem Bestand ist ein Schalenkreuzanemometer an einer Mastverla¨ngerung in
einer Ho¨he von 56 m angebracht. Die u¨brigen Anemometer sind an 2.5 m lan-
gen, in Richtung Norden zeigenden Auslegern an der Nordwestecke des Tur-
mes befestigt. So wird die Gefahr einer Registrierung des vom Turm beein-
flußten Windfeldes bei den vorherrschenden westlichen Windrichtungen mi-
nimiert [4], [5].
Die Tabelle 5.1 gibt einen U¨berblick u¨ber die fu¨r das Betreiben des Modells ver-
wendeten Meßwerte. Bei den Trockentemperaturen der Luft handelt es sich um
die am trockenen Einlaß der Aspirationspsychrometer gemessenen Tempera-
turen der Luft. Die am feuchten Einlaß der Psychrometer gemessenen Feucht-
temperaturen der Luft werden nicht fu¨r die Bestimmung der spezifischen Feuch-
te q der Luft verwendet, da ein Trockenlaufen der Psychrometer nicht immer
verhindert werden kann. Stattdessen wird q bestimmt aus der relativen Feuch-
te des Haarhygrometers und der spezifischen Sa¨ttigungsfeuchte q
s
der Luft in
der selben Ho¨he. Da q
s
auch vom aktuellen Luftdruck p abha¨ngt, muß die-
ser aus dem gemessenen Luftdruck in 2m Ho¨he abgeleitet werden. Diese In-
terpolation geschieht mittels der barometrischen Ho¨henformel unter Beru¨ck-
sichtigung der Temperaturabha¨ngigkeit der Luftdruckabnahme mit der Ho¨he.
Die geringfu¨gige Abha¨ngigkeit der Druckabnahme mit der Ho¨he von der spe-
zifischen Feuchte q wird dabei unter Zugrundelegung eines angenommenen
ho¨henkonstanten Wertes fu¨r q von 5 g/kg beru¨cksichtigt, da das wahre Pro-
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fil von q ja erst nach der Berechnung des Luftdruckprofiles bestimmt werden
kann.
U¨ber dem Bestand werden in 39 m Ho¨he die von der Atmospha¨re nach un-
ten gerichtete langwellige Strahlung (atmospha¨rische Gegenstrahlung - Wel-
lenla¨ngen ab 3500 nm) und die Summe von kurzwelliger direkter und diffu-
ser Strahlung (Globalstrahlung - Wellenla¨ngenbereich von 360 bis 760 nm),
sowie die Summe der direkten und diffusen photosynthetisch aktiven Strah-
lung (PAR - Wellenla¨ngenbereich von 400 bis 700 nm) gemessen [25]. Die PAR
wird zur Bestimmung der Stomatawidersta¨nde im Kronenraum beno¨tigt. Da
die Sensoren zur Messung der PAR-Strahlung nicht wie die anderen Sensoren
regelma¨ßig geeicht werden, werden die Werte der PAR aus den gemessenen
Werte der Globalstrahlung abgescha¨tzt. Energiema¨ßig macht die PAR einen
Anteil von etwa 45 % der Globalstrahlung aus1.
Unter dem Kronenraum stehen in 2 m Ho¨he Meßwerte der einfallenden kurz-
welligen Strahlung und der Gesamtstrahlungsbilanzzur Verfu¨gung. Diese Meß-
werte stellen horizontale Mittelwerte dar, die mittels auf einer 10 m langen
Strahlungsschiene montierten Gera¨ten gemessen werden, die sich sta¨ndig la¨ngs
dieser Schiene hin- und herbewegen [25]. Diese Meßwerte werden zu Ver-
gleichszwecken zur U¨berpru¨fung des Strahlungsteiles des Modells verwendet.
Zu diesen Meßwerten atmospha¨rischer Gro¨ßen kommen noch die Werte der
gemessenen Bodentemperaturen, die zur Vorgabe des Bodentemperaturprofils
verwendet werden. Die Bodentemperatur wird mit Hilfe von Widerstandsther-
mometern in 5 Bodentiefen von 2, 5, 10, 50 und 100 cm gemessen. Aufgrund
fehlender Messungen zwischen 2 und 3 m Tiefe wird die Bodentemperatur in
diesem Bereich als tiefenunabha¨ngig vorgegeben, wobei sich die Temperatur-
werte an den Meßwerten in 2m Tiefe orientieren. Aus demselben Grunde wird
fu¨r die Bodenfeuchte ein realita¨tsnahes theoretisches Profil angenommen (die
Bodenfeuchte wird im Profil nicht regelma¨ßig wie die anderen Gro¨ßen gemes-
sen).
Fu¨r die Initialisierung des Modells und fu¨r die Festlegung der oberen Rand-
werte werden Analyse- und Prognosedaten des Deutschlandmodells des DWD
fu¨r den Gitterpunkt Solling (Modellkoordinaten: 51Æ420 N, 9Æ300 E, Ho¨he = 368
m u¨. NN) verwendet. Die dazu notwendigen Daten wurden vom Deutschen
Wetterdienst freundlicherweise kostenlos zur Verfu¨gung gestellt. Im interes-
sierenden Ho¨henbereich (0 - 4000 m) standen die Daten im Abstand von 3h
fu¨r 20 Schichten als Schichtmittelwerte zur Verfu¨gung. Durch die Verwendung
einer Sigma - Vertikalkoordinate2 im Wetterdienstmodell lassen sich keine fe-
sten Ho¨hen fu¨r die Schichten angeben, auf denen diese Daten vorliegen. Die
folgenden Gro¨ßen wurden fu¨r das transiliente Modell als Eingabeparameter
verwendet: Luftdruck [hPa], Lufttemperatur [ÆC], spezifische Feuchte [g/kg],
horizontale Windgeschwindigkeit [Knoten] und Windrichtung [Æ].
Da sich die geographischen Koordinaten des Modellgitterpunktes nicht we-
sentlich von denen der Meßfla¨che im Solling unterscheiden, erscheint eine Kom-
bination von gemessenen Daten in und knapp u¨ber dem Bestand mit den Ana-
lyse - und Prognosedaten des Deutschlandmodells sinnvoll. Die unterschiedli-
1Oltchev 1998, perso¨nliche Mitteilung
2Sigma () ist der relative Luftdruck = Luftdruck in der jeweiligen Ho¨he bezogen auf den Bo-
denluftdruck.
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chen Ho¨hen u¨ber NN des Modellgitterpunktes und der realen Meßfla¨che las-
sen sich dabei auf die starke Gla¨ttung der Modellorographie gegenu¨ber der
Realita¨t zuru¨ckfu¨hren. Dies ist eine Folge der Gitterweite des Modellgitters in
der horizontalen Ebene (10 km  10 km).
Zu Beginn der Rechnung mu¨ssen die Profile der Lufttemperatur, des Luft-
druckes, der horizontalen Windgeschwindigkeit und der spezifischen Luft-
feuchte, sowie das Profil der Bodentemperatur vorgegeben werden. Die An-
fangsprofile werden u¨ber dem Bestand aus den fu¨r 0:00 Uhr jeden Tag vorlie-
genden Analysewerten des Deutschlandmodells des DWD fu¨r den Gitterpunkt
Solling linear auf die Modellschichten extrapoliert und im Bestand aus den
Viertelstunden-Mittelwerten ebenfalls linear auf die Modellschichten extrapo-
liert. Zwischen den Meßwerten und den Analysewerten des Deutschlandmo-
dells besteht eine Lu¨cke. Diese wird in Ermangelung eines Anpassungsmodells
ebenfalls durch lineare Interpolation geschlossen.
Im Verlauf einer Simulation werden nur noch die oberen Randwerte (4000 m
Ho¨he) der Profile der oben genannten physikalischen Eigenschaften der At-
mospha¨re angepaßt. Dazu werden die alle 3 Stunden vorliegenden Vorhersa-
gedaten des Deutschlandmodells linear auf die Modellzeit des transilienten
Modells extrapoliert.
Der Ablauf der Grenzschichtmodellierung ist in Abb. 5.2 nochmals zusammen-
fassend dargestellt. Das Zeitlimit ist erreicht, wenn die vorzugebende Dauer
der Simulation u¨berschritten wird. Die fu¨r die Modellsimulationen verwende-
ten Parameter sind in Tabelle 5.2 dargestellt. Die pflanzenphysiologischen Pa-
rameter wurden aus Messungen bestimmt. Ein atmospha¨risches Grenzschicht-
Bezeichnung Beschreibung Wert Quelle
LAI integr. Blattfl.-Index (einseitig) 7.45 [25]
t
d
Baumdichte 461 Ba¨ume/ha [12]
r mittl. Seitenla¨nge der 4.65 m “
horiz. Bodenfla¨che/Baum

LAI
Blattfla¨chenindexinkrement 0.745 modellspezifisch !
z
u
Stammraumho¨he 14 m [12]
h
p
Bestandsho¨he 31 m “
z
m
Kronendurchmesser in: 27.5 m [18]
d
s
Stammdurchmesser 0.40 m [12]
d
m
max. horiz. Kronendurchmesser 4.00 m “
d
t
horiz. Kronendurchmesser in Ho¨he h
p
2.4 m [18]
l
b
mittlerer Nadeldurchmesser 0.005 m “
s
a
Anteil von A¨sten u. Zweigen 0.1 “
an der Gesamtbaumoberfla¨che
c
d
aerodynam. Widerstandskoeff. 0.2 “
m
b
Verha¨ltnis der Gesamtnadelfla¨che 2.74 [25]
zu deren horizontaler Projektion
Tabelle 5.2: Im Modell verwendete pflanzenphysiologische Parameter im Bereich des Stamm- und
Kronenraumes.
modell kann prinzipiell in 2 verschiedenen Moden betrieben werden. Der ei-
ne Modus besteht in einer Berechnung der Profile der gewu¨nschten Gro¨ßen
zu einem festgelegten Zeitpunkt (stationa¨re Rechnung), der andere Modus in
einer Berechnung der Profile zusammen mit ihrer zeitlichen Vera¨nderlichkeit
(instationa¨re Rechnung). Bei einem stationa¨ren Modellauf besteht nun bei dem
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Anfangswerte und Modellparameter
Zeitlimit erreicht  ?
Transilientes Grenzschichtmodell
nein
STOP
obere Randwerte und Bodenluftdruck
Profiländerungen durch Quellen- und
Senkenterme
Transilienzmatrix, turbulente Durchmischung,
Auswertung von Turbulenzparametern
Erdoberflächentemperatur
Wärme- und Feuchtetransport im Boden
Nadelwasserpotential,  Übergangswiderstände
Nadeloberflächentemperatur
Ergebnisse abspeichern
ja
Abbildung 5.2: Schema des Grenzschichtmodells mit transilienter Turbulenzschließung
Modell mit transilienter Turbulenzschließung das Problem der Abfolge von
Destabilisierung, Berechnung der Transilienzmatrix und Berechnung der neu-
en Profile (Stabilisierung) - ein Modellierungsschema, welches fu¨r instationa¨re
Rechnungen zugeschnitten ist. Deshalb wird fu¨r die stationa¨ren Rechnungen
eine Iteration der folgenden Art und Weise durchgefu¨hrt. Nach dem Festlegen
der Anfangsprofile rechnet das Modell bei unvera¨nderten oberen und unteren
Randwerten bis zum Erreichen eines stationa¨ren Zustandes (keine Zeitintegra-
tion!). Die Bezeichnung untere Randwerte schließt hier alle Turmmeßwerte so-
wie die anderen gemessenen Gro¨ßen ein. Auch die Anfangswerte der Profile
aus der DWD - Modellanalyse oberhalb 2000 m Ho¨he u¨ber Grund werden da-
bei konstant gehalten, um den Charakter des atmospha¨rischen Zustandes ober-
halb der Grenzschicht zu erhalten. Um ein Maß fu¨r die Feststellung eines stati-
ona¨ren Zustandes der Simulation zu erhalten in das der Einfluß mo¨glichst vie-
ler Gro¨ßen eingeht, wurde die Mischungswegla¨nge (berechnet nach Gl. 3.56)
bzw. das Integral der Mischungswegla¨nge im gesamten Modellbereich her-
angezogen. Das heißt, der stationa¨re Zustand ist erreicht, wenn die Summe
der A¨nderungen der Mischungswege in jeder Schicht von einem Modellschritt
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lineare Extrapolation zwischen Meßwerten und
DWD-Analyse- und  Prognosedaten
DWD-Analyse- oder Prognosedaten als
Anfangsprofile für die instationäre
Rechnung oder Vorgabeprofile für die
stationäre Rechnung
Vorgabe der oberen Randwerte nach DWD-Analyse- und
Prognosedaten während der instationären Rechnung
Vorgabe der gemessenen Werte für die
kurzwellige Einstrahlung und 
die atmosphärische Gegenstrahlung
 über dem Bestand
Meßwerte in und knapp über
dem Bestand als
Anfangsprofile bei der
instationären Rechnung bzw.
Vorgabeprofile bei der
stationären Rechnung und
für den Vergleich mit den
berechneten Werten
3000 m
50 m Niederschlagsdaten
Abbildung 5.3: Schema der Verwendung der Meßwerte und der Analyse - und Prognosedaten
des Wetterdienstmodells im atmospha¨rischen Teil des transilienten Grenzschicht-
modells mit Waldbestand (Darstellung nicht maßstabsgerecht)
zum na¨chsten nur noch wenig a¨ndert. In unserem Fall wurde ”wenig“ mit ma-ximal 1 % der Summe der Mischungswegla¨ngen in jeder Schicht definiert. Die-
se Vorgehensweise hat auch den Vorteil, daß eventuelle Spru¨nge beim U¨ber-
gang der Vorgabeprofile von den Meßwerten zu den Analyseprofilen bzw. Pro-
gnoseprofilen des Wetterdienstmodells ausgeglichen werden.
Bei den instationa¨ren Modella¨ufen wird zuna¨chst auf der Grundlage der An-
fangsprofile eine stationa¨re Rechnung ausgefu¨hrt, bevor mit der eigentlichen
Zeitintegration begonnen wird.
Die Abb. 5.3 faßt den Einsatz der vorhandenen Daten im Modell schematisch
zusammen.
In den folgenden Abschnitten soll auf die im Modell beru¨cksichtigten physi-
kalischen Prozesse na¨her eingegangen werden. Die Abb. 5.4 gibt dazu einen
U¨berblick u¨ber die wichtigsten im Modell beru¨cksichtigten Prozesse.
5.3 Bestimmung der Erdoberfla¨chentemperatur
Das Bodenmodell setzt sich aus 2 Teilen zusammen – dem Bodentemperatur-
und dem Bodenfeuchtemodell, welche beide dasselbe Modellgitter benutzen.
Es erstreckt sich bis in 3 m Tiefe. Entsprechend der mit zunehmender Boden-
tiefe abnehmenden zeitlichen Variabilita¨t der Bodentemperatur und -feuchte
nimmt die Dicke der Bodenschichten mit der Tiefe exponentiell zu.
Die Energiebilanzgleichung an der Erdoberfla¨che wird im Modell in der Form:
F
s;0
+ F
#
l;0
  F
"
l;0
= P
0
+ LE
0
+ B
0
(5.1)
verwendet [8]. Dabei sind:
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Wasser- und Wärmetransport im Boden Bodenwasseraufnahme
der Wurzeln
Infiltration
KronentraufeBodenevaporation
Taubildung
Transpiration Niederschlags-Interzeption
turbulenter Austausch
über dem Bestand
Evaporation von
Interzeptionswasser
turbulenter Austausch
im Bestand
kurz- und langwelliger
Strahlungstransport
Wärmeinhaltsänderung
der Biomasse
Abbildung 5.4: U¨berblick u¨ber die wichtigsten physikalischen Prozesse, welche im transilienten
Modell mit Baumbestand beru¨cksichtigt werden.
P
0
LE
0
B
0
-
-
-
sensibler Wa¨rmestrom am Erdboden [Wm 2]
latenter Wa¨rmestrom am Erdboden [Wm 2]
Bodenwa¨rmestrom [Wm 2] .
Die linke Seite der Gleichung ist die Nettostrahlungsbilanz am Erdboden F
0
.
Die Temperatur an der Oberfla¨che des Waldbodens T
g
wird aus der Energie-
bilanz der Bodenoberfla¨che mittels Newton - Raphson - Verfahren zur Null-
stellenbestimmung ermittelt. Dabei wird solange iteriert, bis sich die Summe
von latentem Wa¨rmefluß LE
0
, sensiblem Wa¨rmefluß P
0
, Bodenwa¨rmestrom
B
0
und Nettostrahlungsbilanz F
0
nur noch geringfu¨gig von Null unterschei-
det. Da analytische Ausdru¨cke fu¨r die Ableitung von sensiblem und latentem
Wa¨rmestrom nach T
g
gewonnen werden mu¨ssen, werden fu¨r den sensiblen
und latenten Wa¨rmestrom Na¨herungsformeln verwendet, die auch den mole-
kularen Transport in der bodenna¨chsten Schicht beru¨cksichtigen.
Dabei wird angenommen, daß in der untersten Modellschicht gleichzeitig tur-
bulente und molekulare Transporte stattfinden. Zur Berechnung der fu¨hlbaren
und latenten Wa¨rmeflu¨sse in Bodenna¨he wird deshalb eine Methode angewen-
det, die beide (turbulente und molekulare) Transporte beru¨cksichtigt [31]. Der
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turbulente Anteil kann nach der A¨hnlichkeitstheorie berechnet werden nach:
P
0
=  c
p
u

T

: (5.2)
Dabei ist u

die Schubspannungsgeschwindigkeit, c
p
die spezifische Entalphie
der Luft und T

ein charakteristisches Temperaturmaß gegeben durch:
T

=

(z
1
)  (z
s
)

= ln(z
1
=z
0
); (5.3)
mit(z
1
) als potentielle Temperatur der untersten Modellschicht und (z
s
) als
potentielle Temperatur an der Obergrenze der viskosen Unterschicht der At-
mospha¨re, die sich direkt an die Erdoberfla¨che anschließt und im allgemeinen
nur wenige Millimeter dick ist. Die Gleichung fu¨r P
0
kann unter Benutzung
der obengenannten Beziehung auch als
P
0
=  c
1

(z
1
)  (z
s
)

(5.4)
geschrieben werden, wobei einige Terme in der Gro¨ße c
1
zusammengefaßt
wurden. Da im allgemeinen aber z
s
und (z
s
) nicht bekannt sind, muß nach ei-
nem Weg gesucht werden, diese Gro¨ßen zu ersetzen. Dafu¨r wird fu¨r die Grenz-
fla¨che zwischen der viskosen Unterschicht und der daru¨berliegenden turbu-
lenten Schicht Stetigkeit der vertikalen Flu¨sse angenommen, eine Vorausset-
zung, die nach den allgemeinen Erfahrungen erfu¨llt ist. Der turbulente Fluß
wird durch die letztgenannte Beziehung angegeben. Der molekulare Fluß in
der viskosen Unterschicht la¨ßt sich darstellen in der Form:
P =  K

T (z
s
)   T
g

z
s
: (5.5)
Dabei ist K die molekulare Diffusivita¨t fu¨r Wa¨rme, T (z
s
) ist die (z
s
) entspre-
chende Temperatur und T
g
ist die Temperatur der Erdoberfla¨che. Diese letzte
Gleichung la¨ßt sich auch schreiben in der Form:
P =  c
2

(z
s
)  
g

; (5.6)
wobei in c
2
wieder einige Gro¨ßen zusammengefaßt wurden. Durch Umstel-
len der so erhaltenen Gleichungen fu¨r P
0
und P nach (z
s
), Gleichsetzen und
nochmaliges Umstellen erha¨lt man die folgende Beziehung fu¨r P
0
:
P
0
=  c
1

(z
1
)  
g

(1 + c
1
=c
2
)
 1
: (5.7)
Dabei ergibt sich c
1
=c
2
zu:
c
1
=c
2
=
c
p

2
v
h
(z
1
)z
1
K
: (5.8)
Somit kann der fu¨hlbare Wa¨rmefluß in Bodenna¨he unter Einbeziehung der
molekularen Flu¨sse berechnet werden, ohne die Ho¨he und die Temperatur an
der Obergrenze der viskosen Unterschicht zu kennen.
Eine a¨hnliche Beziehung ergibt sich fu¨r den latenten Wa¨rmefluß in Bodenna¨he.
Hier muß jedoch beachtet werden, daß Wasserdampf in Luft etwa 1:58 mal
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schneller molekular diffundiert als Wa¨rme, so daß die molekulare Diffusivita¨t
mit dem Faktor 1:58 multipliziert werden muß. Damit erha¨lt man:
LE
0
=  c
1
m
w
c
p

q(z
1
)  q
s;g

(1 + c
1
=(1:58c
2
))
 1
: (5.9)
Dabei ist m
w
ein Faktor, der die Feuchteverfu¨gbarkeit an der Bodenoberfla¨che
beschreibt, q(z
1
) ist die spezifische Feuchte in der untersten Modellschicht und
q
s;g
ist die Sa¨ttigungsfeuchte der Luft an der Bodenoberfla¨che.
5.4 Lo¨sung der Wa¨rmeleitungsgleichung im Boden
Im Bodentemperaturmodell wird die Wa¨rmeleitungsgleichung im Boden gelo¨st:
C
b
@T
b
@t
=  
@
@z


b
@T
b
@z
b

: (5.10)
Dabei ist z
b
die Bodentiefe, T
b
die Bodentemperatur und C
b
die volumetrische
Wa¨rmekapazita¨t der Bodenschichten in Jm 3K 1. Sie ergibt sich durch Mul-
tiplikation der spezifischen Wa¨rmekapazita¨t des Bodens mit der Bodendichte.

b
ist die Wa¨rmeleitfa¨higkeit der Bodenschichten. Fu¨r die Werte von C
b
und

b
werden von der Zusammensetzung, insbesondere vom Wassergehalt der
einzelnen Bodenschichten bestimmt.
Die volumetrische Wa¨rmekapazita¨tC
b
setzt sich aus den volumetrischen Wa¨r-
mekapazita¨ten der Bodenkompartimente, gewichtet mit den Volumenanteilen
zusammen. Unter Vernachla¨ssigung der Wa¨rmekapazita¨t der Bodenluft ergibt
sich somit:
C
b
= 
m

m;f
c
m
+ 
o

o;f
c
o
+ 
w
c
w
: (5.11)
Dabei sind c
m
; c
o
; c
w
; c
l
die spezifischen Wa¨rmekapazita¨ten des mineralischen
Anteils, des Anteils an organischem Materials am Boden sowie des Wassers.
Die Gro¨ßen 
:::
sind die Dichten, 
:::
bezeichnen die Volumenanteile der ein-
zelnen Kompartimente am feuchten Boden, mit der Ausnahme, daß das al-
leinstehende  den volumetrischen Bodenwassergehalt bezeichnet. Da nur die
Meßwerte des mineralischen und des organischen Volumenanteils am trock-
enen Boden 
m
und 
o
vorliegen, mußte die obige Gleichung in etwas abge-
wandelter Form angewendet werden, um die unterschiedlichen Volumenan-
teile der festen Bodenkompartimente je nach Wassergehalt zu beru¨cksichtigen:
C
b
= (1 )(
m

m
c
m
+ 
o

o
c
o
) + 
w
c
w
: (5.12)
Die spezifischen Wa¨rmekapazita¨ten der einzelnen Kompartimente sind un-
abha¨ngig von der Bodentiefe, so daß die volumetrische Wa¨rmekapazita¨t nur
durch die unterschiedlichen Volumenanteile mit der Bodentiefe variiert. Fu¨r
die Wa¨rmeleitfa¨higkeit kann eine a¨hnliche Gleichung aufgestellt werden, nur
wurde hier aufgrund fehlender Angaben u¨ber die Wa¨rmeleitfa¨higkeiten der
festen Kompartimente eine aus Bodentemperaturmessungen und Simulations-
rechnungen bestimmte empirische Beziehung angewendet3:

b
= a


s
+ 
r
: (5.13)
3Oltchev 1998: perso¨nliche Mitteilung
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Bodentiefe [m] 
m
[m3m 3] 
o
[m3m 3] a [Wm 1K 1] 
r
[Wm 1K 1]
0:0! 0:2 0.600 0.400 1.22 0.140
0:2! 0:6 0.800 0.200 1.35 0.200
0:6! 1:4 0.990 0.010 1.35 0.200
1:4! 3:0 1.000 0.000 1.35 0.200
Tabelle 5.3: Zur Modellierung der Bodentemperaturen benutzte Parameter (Quellen:  - [10],  -
Oltchev (perso¨nliche Mitteilung)). Es bedeuten:
m
- Volumenanteil an mineralischem
Material,
o
- Volumenanteil an organischem Material, a - empirische Konstante, 
r
-
mittlere Wa¨rmeleitfa¨higkeit bei absoluter Trockenheit.
Dabei ist
s
der volumetrische Wassergehalt bei Wassersa¨ttigung, a eine empi-
rische Konstante und 
r
die mittlere Wa¨rmeleitfa¨higkeit der restlichen Boden-
anteile.
Der Vollsta¨ndigkeit halber seien hier nur die Volumenanteile am trockenen
Boden und die Parameter der empirischen Beziehung zur Bestimmung der
Wa¨rmeleitfa¨higkeit in den unterschiedlichen Bodenschichten aufgefu¨hrt (sie-
he Tab. 5.3).
5.5 Bodenfeuchtemodellierung
Das einfache vertikal aufgelo¨ste Bodenfeuchtemodell lo¨st die Kontinuita¨tsglei-
chung fu¨r den eindimensionalen vertikalen Bodenwassertransport mit Quell-
bzw. Senkentermen fu¨r jede Bodenschicht.
Eine gute U¨bersicht u¨ber die Gesetzma¨ßigkeiten, denen die Bodenfeuchte un-
terliegt, findet sich in [14] und [15]. Ausfu¨hrlichere Informationen liefert [33].
Die zeitliche A¨nderung des volumetrischen Bodenwassergehaltes 
k
(Volu-
men Bodenwasser pro Einheitsvolumen feuchter Boden) einer Bodenschicht k
wird auf der Grundlage der eindimensionalen Kontinuita¨tsgleichung aus den
vertikalen Bodenwasserflu¨ssen berechnet. Genau wie im atmospha¨rischen Teil
des Modells wird auch hier Homogenita¨t in der Horizontalen angenommen.
Demnach ergibt sich unter Beru¨cksichtigung eines Quell- oder Senkenterms S
k
in der Schicht k die folgende Beziehung zur Berechnung der zeitlichen A¨nde-
rung des volumetrischen Bodenwassergehaltes in der Schicht k:
@
k
@t
=  
@Q
k
@z
  S
k
; (5.14)
wobei Q
k
der Bodenwasserfluß durch die Obergrenze der Schicht k ist. Als
Quelle wird fu¨r die oberste Bodenschicht die effektive Niederschlagsrate am
Boden (siehe Abschnitt 5.10), als Senke die Evaporation von der Bodenober-
fla¨che beru¨cksichtigt. Eine weitere Senke fu¨r die Bodenschichten stellt die Was-
seraufnahme der Wurzeln infolge der Transpiration der Ba¨ume dar, sofern
Wurzeln in der jeweiligen Schicht vorhanden sind.
Fu¨r das Versta¨ndnis der Wassertransporte in Bo¨den sehr nu¨tzlich ist das Kon-
zept des Potentials. Das Potential ist bezu¨glich des Bodenwassers definiert als
die Arbeit, die notwendig ist, um eine Einheitsmenge (Volumen, Masse oder
Gewicht) Wasser von einem gegebenen Punkt eines Kraftfeldes zu einem Be-
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zugspunkt zu transportieren [33]. Aufgrund dieser Definition des Potentials ist
das Bodenwasser a¨hnlich wie ein Ko¨rper im Gravitationsfeld der Erde immer
”bestrebt“ , von einem Ort ho¨heren Potentials (= spezifische Energie) zu einemOrt niederen Potentials zu fließen. Fu¨r die Beschreibung der vertikalen Boden-
wasserflu¨sse ist also das vertikale Energiegefa¨lle des im Boden gespeicherten
Wassers entscheidend. Das Gesamtpotential des Bodenwassers setzt sich aus
mehreren Teilpotentialen zusammen [33], die hier nicht ausfu¨hrlich diskutiert
werden sollen. Fu¨r die meisten Anwendungen ist die Beschra¨nkung auf 2 Teil-
potentiale ausreichend: das Gravitationspotential (entspricht dem Ort des Was-
sers im Gravitationsfeld der Erde) und das Matrixpotential (Maß fu¨r die poten-
tielle Energie der Wasserbindung in den Bodenkapillaren). Aus diesem Grunde
beschra¨nkt sich auch dieses Modell auf diese beiden Potentiale, deren Summe
auch als hydraulisches Potential bezeichnet wird. Wird das hydraulische Po-
tential definiert als zu verrichtende Arbeit bezogen auf ein Einheitsvolumen
(1 m3), so erha¨lt man fu¨r dafu¨r die Einheit des Druckes (hPa); bezogen auf ein
Einheitsgewicht (1 N = 1 kg m s 2) erha¨lt man die Einheit der La¨nge (m Was-
sersa¨ule). Dies sind die am ha¨ufigsten verwendeten Einheiten fu¨r das hydrau-
lische Potential. In den hier beschriebenen Beziehungen muß das hydraulische
Potential in der Einheit m verwendet werden. Der bei der Angabe in hPa an-
gegebene Wert entspricht dem Druck auf der Grundfla¨che einer Wassersa¨ule
einer bestimmten Ho¨he, welche dem Potential in m entspricht. Demnach ergibt
sich fu¨r die ”Umrechnung“ die Beziehung: 1000hPa b= 10m! 1hPa b= 10
 2
m.
Der vertikale Fluß Q
k
des Bodenwassers durch die untere Begrenzung einer
Bodenschicht k ist entsprechend dem Darcy’schen Gesetz [14] definiert nach:
Q
k
=  K
k
@H
k
@z
; (5.15)
wobei K
k
die hydraulische Leitfa¨higkeit ist, und H
k
ist das Potential. Unter
Aufspaltung von H
k
in Gravitations- und Bodenwasserpotential 	
k
la¨ßt sich
Q
k
auch ausdru¨cken mit:
Q
k
=  K
k

@	
k
@z
  1

: (5.16)
Die Werte fu¨r das Bodenwasserpotential werden im Bodenmodell berechnet
nach der empirischen Formel von Clapp & Hornberger, genannt in [35]:
	
k
= 	
s;k


k

s;k

 B
k
: (5.17)
Dabei ist 	
s;k
das Bodenwasserpotential der Bodenschicht k bei Wassersa¨tti-
gung, 
k
, Einheit: [1], ist der volumetrische Bodenwassergehalt der Schicht k
und 
s;k
, Einheit: [1], ist der volumetrische Bodenwassergehalt der Schicht k
bei Wassersa¨ttigung. B
k
, Einheit: [1], ist ein empirischer Parameter, der von
der Textur (Korngro¨ßenzusammensetzung) des Bodens abha¨ngt. Das Boden-
wasserpotential bei Wassersa¨ttigung za¨hlt zu den hydraulischen Eigenschaften
eines Bodens und muß durch Messungen bestimmt werden. Durch Einsetzen
der Gleichung 5.16 in die Beziehung fu¨r @k
@t
erha¨lt man eine inhomogene pa-
rabolische Differentialgleichung zweiter Ordnung. Diese Differentialgleichung
ist aufgrund der Abha¨ngigkeit der hydraulischen Leitfa¨higkeit und des Ma-
trixpotentials vom volumetrischen Wassergehalt nichtlinear, und kann nur nu-
merisch gelo¨st werden. Der Boden im Modellgebiet la¨ßt sich in 5 Bereiche mit
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Bodentiefe [m] 
s
[m2m 2] K
s
[m s 1] B [1] 	
s
[m]
0:0! 0:2 0.451 1:158  10 5 5.39 -0.146
0:2! 0:6 0.451 2:917  10 5 5.39 -0.146
0:6! 1:4 0.485 5:833  10 7 5.30 -0.566
1:4! 3:0 0.451 1:333  10 8 5.39 -0.146
Tabelle 5.4: Zur Modellierung der Bodenfeuchte benutzte Parameter (Quelle: [10]):

s
= volumetrischer Bodenwassergehalt bei Sa¨ttigung, K
s
= hydraulische Leitfa¨hig-
keit bei Sa¨ttigung, B = empirische Konstante, 	
s
= Bodenwasserpotential bei Sa¨tti-
gung.
unterschiedlichen hydraulischen Eigenschaften einteilen. Die Werte der Para-
meter fu¨r diese Bereiche sind in Tabelle 5.4 zusammengefaßt. Die Bodenschich-
tung fu¨r den betrachteten Waldstandort (Versuchsfla¨che Solling F1) wird be-
schrieben von Bredemeier & Tiktak 1993, genannt in [10]. Die beno¨tigten Pa-
rameter fu¨r die Bodenschichten wurden mittels statistischem Verfahren von
Clapp & Hornberger 1978, genannt in [10], aus der Textur der Bodenschichten
abgeleitet.
5.6 Berechnung der Strahlungsflu¨sse im Bestand
Die kurzwelligen und langwelligen Strahlungsflu¨sse im Bestand werden zur
Berechnung der Erdoberfla¨chentemperatur und der Temperatur der Baumo-
berfla¨che beno¨tigt. Es wird dabei ein sehr einfaches Strahlungsmodell verwen-
det. Das gesamte Spektrum wird fu¨r die Simulation in 2 Teile aufgeteilt, die
getrennt parametrisiert werden: die kurzwellige Strahlung – sie wird von der
sichtbaren Strahlung (Licht) zusammen mit der photosynthetisch aktiven Strah-
lung (PAR) gebildet (siehe auch Abschnitt 5.2) – und die langwellige Strahlung
(Wa¨rmestrahlung).
U¨ber dem Bestand werden der abwa¨rtsgerichtete kurzwellige Strahlungsfluß
F
#
s;h
(Globalstrahlung) und der abwa¨rtsgerichtete langwellige Strahlungsfluß
(langwellige atmospha¨rische Gegenstrahlung) F #
l;h
aus Meßwerten vorgege-
ben. Die Verwendung von Strahlungsmeßwerten innerhalb des Bestandes (Meß-
ho¨he von 2 m) gestaltet sich schwierig, da fu¨r die Berechnung der Baumober-
fla¨chentemperatur in den einzelnen Bestandsschichten die Vertikalprofile der
kurz- und langwelligen Strahlungsbilanz bekannt sein mu¨ssen. Deshalb wur-
den nur die Meßwerte an der Bestandesobergrenze vorgegeben und die Verti-
kalprofile im Bestand berechnet.
Bei der Berechnung der Strahlungsverteilung im Bestand muß beru¨cksichtigt
werden, daß zwischen den Ba¨umen Lu¨cken bestehen, in denen die lang- und
kurzwelligen Strahlungsflu¨sse durch die Vegetation nicht beeinflußt werden.
Die Gro¨ße dieser Lu¨cken wird durch den sogenannten U¨berdeckungsgrad mit
Vegetation n
w
beschrieben. Dieser Parameter ergibt sich aus Vergleichen der
gemessener Strahlungswerte am Waldboden mit den zur selben Zeit u¨ber nicht
vegetationsu¨berdecktem Boden gemessenen Werten. In diesem Modell wird
ein Wert von n
w
= 0.8 verwendet.
Die kurzwellige Strahlungsbilanz an der Bestandsobergrenze F
s;h
berechnet
KAPITEL 5. DAS MODELL 71
sich durch Subtraktion der reflektierten kurzwelligen Strahlung von F#
s;h
:
F
s;h
= (1   
w
)F
#
s;h
: (5.18)

w
ist die kurzwellige Albedo der Baumoberfla¨che. Im Modell wird ein Wert
von 
w
= 0:1 verwendet.
Die so berechnete Strahlungsbilanz wa¨re fu¨r einen sehr dichten Bestand rich-
tig (n
w
= 1), beschreibt in unserem Falle eines weniger dichten Bestandes aber
nur die Strahlungsbilanz an der Obergrenze eines Baumes. Fu¨r den gesam-
ten Bestand muß die so berechnete kurzwellige Strahlungsbilanz unter der
Voraussetzung der horizontalen Homogenita¨t der geometrischen Parameter
der Ba¨ume und des Bestandes noch mit n
w
multipliziert werden. Die Unter-
scheidung zwischen Einzelbaum und Bestand braucht aber vor dem Hinter-
grund der Berechnung des Energie- und Stoffaustausches zwischen der Bau-
moberfla¨che und der Umgebungsluft nicht getroffen zu werden, da hier nur
die Strahlungsbeeinflussung im Bereich der von der Vegetation eingenomme-
nen Fla¨che jeder Modellschicht eine Rolle spielt (Annahme: die in einer Schicht
von der Biomasse absorbierte Strahlungsenergie geht vollsta¨ndig in die Er-
wa¨rmung der Baumoberfla¨che und in die fu¨r die Evapotranspiration notwen-
dige Energie). Deshalb wird im folgenden nur die Parametrisierung der ver-
tikalen Strahlungsflu¨sse in einem sehr dichten Bestand (n
w
= 1) beschrieben.
Eine Unterscheidung zwischen Einzelbaum und Bestand braucht erst wieder
vor dem Hintergrund der Berechnung der Erdoberfla¨chentemperatur aus der
Energiebilanz am Boden getroffen zu werden.
Die kurzwellige Strahlungsbilanz F
s;k
in einer Schicht k innerhalb des Bestan-
des kann in Anlehnung an das Lambert-Bougetsche Gesetz der Extinktion mit-
tels einer Exponentialfunktion in Abha¨ngigkeit von der u¨ber dem betrachteten
Niveau befindlichen rel. Baumoberfla¨che berechnet werden:
F
s;k
= F
s;h
exp
 
  k
ext
L(z
k
)

: (5.19)
L(z
k
) ist die gesamte Vegetationsoberfla¨che zwischen der Schicht k und der
Obergrenze des Baumes. k
ext
ist ein ”Extinktionsparameter“ , der sich aus dem
zeitlich konstanten Extinktionskoeffizienten fu¨r kurzwellige Strahlung und ei-
nem additiven Zusatz, welcher die je nach Tages- und Jahreszeit unterschiedli-
che Wegla¨nge, die das Licht durch den Kronenraum zuru¨cklegt, beru¨cksichtigt:
k
ext
= 0:2
h
1
cos()
  1
i
+ k
0
: (5.20)
Dabei ist k
0
der Extinktionskoeffizient fu¨r die direkte kurzwellige Strahlung.
Fu¨r ihn wird ein Wert von 0.5 verwendet. Der Winkel  ist die Zenitdistanz,
also der Winkel unter dem die direkte kurzwellige Sonnenstrahlung auf die
durch die Obergrenze des Bestandes gebildete Ebene auftrifft. Der Kosinus der
Zenitdistanz wird berechnet nach [22]:
cos() = sin() sin(Æ) + cos() cos(Æ) cos( ): (5.21)
 ist die geographische Breite, Æ die Deklination und  der Stundenwinkel der
Sonne. Die geringe Neigung der Erdoberfla¨che des betrachteten Gebietes ge-
genu¨ber der Horizontalen wird dabei vernachla¨ssigt. Da die Deklination der
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Sonne sich im Laufe eines Tages nur geringfu¨gig a¨ndert, wird fu¨r diese wa¨h-
rend eines Tages ein konstanter Wert verwendet, der jedoch fu¨r jeden Tag neu
berechnet wird.
Die Beziehung fu¨r k
ext
gilt streng genommen nur fu¨r den direkten Strahlungs-
anteil der Globalstrahlung. Der diffuse Strahlungsanteil verha¨lt sich dagegen
anders. Die diffuse Strahlung spielt eine große Rolle bei starker Bewo¨lkung
und zur Zeit vor und nach Sonnenaufgang sowie Sonnenuntergang. Das macht
sich in den Meßwerten der Globalstrahlung in 2 m Ho¨he innerhalb des Bestan-
des dadurch bemerkbar, daß schon kurz nach Sonnenaufgang Werte gro¨ßer als
Null gemessen werden, obwohl nach der Beziehung fu¨r k
ext
noch keine direkte
Strahlung am Waldboden vorhanden sein sollte. Diese Beobachtung kann nur
mit dem Vorhandensein der diffusen Strahlung erkla¨rt werden. Um dennoch
die diffuse kurzwellige Strahlung nicht in einem extra Strahlungsmodell be-
rechnen zu mu¨ssen, wurde die Berechnung von k
ext
mit einem eigenen Ansatz
modifiziert. Es hat sich gezeigt, daß es ausreicht, den Wert fu¨r k
ext
nach oben
zur begrenzen, um zumindest die Wirkung der diffusen Strahlung zu Zeiten
des Sonnenauf- und -untergangs zu beru¨cksichtigen. Nach eigenen Untersu-
chungen hat sich dabei eine obere Grenze von 0:5 fu¨r k
ext
bewa¨hrt.
Bei der langwelligen Strahlung muß neben der atmospha¨rischen Gegenstrah-
lung u¨ber dem Bestand, deren Aufnahme und teilweiser Abstrahlung von der
Bestandsobergrenze nach oben, sowie der Extinktion beim Eindringen in den
Bestand auch noch die langwellige Ausstrahlung der Biomasse des Bestandes
und des Erdbodens beru¨cksichtigt werden. Fu¨r die langwellige Ausstrahlung
des Bestandes wird der Kronenraum als eine einzige abstrahlende Schicht auf-
gefaßt. Fu¨r die Temperatur T
veg
dieser Schicht wird die mit der Baumober-
fla¨chendichte A
tree
(siehe Kap. 4) jeder Bestandsschicht gewichtete Mitteltem-
peratur des Bestandes verwendet:
T
veg
=
N
P
i=1
A
tree;k
T
w;k
N
P
i=1
A
tree;k
: (5.22)
Die langwellige Ausstrahlung A
b
des Bestandes berechnet sich demnach nach
dem fu¨r einen nicht ideal schwarzen Ko¨rper modifizierten Gesetz von Stefan
und Boltzmann folgendermaßen:
A
b
= 
w
T
4
veg
: (5.23)

w
ist der langwellige Emissionskoeffizient des Fichtenbestandes, er wird mit

w
= 0:98 angesetzt [45]. Es wird angenommen, daß die Wa¨rmeabstrahlung
nach allen Seiten gleichma¨ßig erfolgt, d.h. nach oben und nach unten wird die-
selbe Energiemenge abgestrahlt.
Das Profil der langwelligen Strahlungsbilanz im Bestand wird nicht explizit
berechnet. Stattdessen wird direkt das beno¨tigte Profil der Gesamtstrahlungs-
bilanz (kurzwellig und langwellig) mittels einer empirischen Formel nach Im-
pens und Lemeur (1969), genannt in [16] und [26]:
R
nveg
(z
k
) = R
nveg
(h
p
) exp

  k
1
L
v
(z
k
) + k
2
L
v
(z
k
)
2

(5.24)
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berechnet. Dabei ist R
nveg
(h
p
) die Gesamtstrahlungsbilanz an der Bestandso-
bergrenze und k
1
= 0:622 sowie k
2
= 0:0553 sind empirisch gewonnene Koef-
fizienten nach Impens und Lemeur (1969). Mit dieser Beziehung erha¨lt man
das Profil der Gesamtstrahlungsbilanz fu¨r den vegetationsu¨berdeckten und
den nicht vegetationsu¨berdeckten Anteil, was bei der Aufstellung der Energie-
bilanz zur Berechnung der Vegetationsoberfla¨chentemperatur beru¨cksichtigt
werden muß, da fu¨r die Erwa¨rmung der Vegetationsoberfla¨che nur der An-
teil der vegetationsu¨berdeckten Fla¨che an der Gesamtstrahlungsbilanz in Fra-
ge kommt. Die Verwendung einer nur fu¨r den vegetationsu¨berdeckten Anteil
gu¨ltigen Beziehung nach Yamada [46]:
R
nveg
(z
k
) = R
nveg
(h
p
)
h
exp

 k
n
L
v
(z
k
)

 n
w
 
1 
z
k
h
p

exp

 k
n
LAI

i
; (5.25)
mit k
n
als Extinktionskoeffizienten fu¨r die Gesamtstrahlungsbilanz (k
n
= 0:6)
hat sich dagegen nicht bewa¨hrt. Die beno¨tigte Gesamtstrahlungsbilanz an der
Bestandsobergrenze wird berechnet nach Deardorff 1978 [8]:
R
nveg
(h
p
) = F
#
s;h
+ 
w
F
#
l;h
  
w
T
4
veg
; (5.26)
wobei F #
s;h
der kurzwellige und F#
l;h
der langwellige abwa¨rtsgerichtete Strah-
lungsfluß u¨ber dem Bestand ist.
Die fu¨r die Berechnung der Vegetationsoberfla¨chentemperatur in jeder Bestands-
schicht no¨tige Kenntnis der vertikalen A¨nderung der Gesamtstrahlungsbilanz
ergibt sich durch analytische Ableitung des Ausdruckes fu¨r R
nveg
(z
k
) nach
Gleichung 5.24. Dabei muß von der Beziehung zwischen der Vegetationso-
berfla¨che und der Vegetationsoberfla¨chendichte in der Schicht k Gebrauch ge-
macht werden:
A
tree;k
=
@L
v
(z
k
)
@z
: (5.27)
Fu¨r die Berechnung der Erdoberfla¨chentemperatur werden der abwa¨rtsgerich-
tete kurzwellige Strahlungsfluß F #
s;0
und der abwa¨rtsgerichtete langwellige
Strahlungsfluß F #
l;0
beno¨tigt. Wie oben angegeben, muß hier der U¨berdeck-
ungsgrad mit Vegetation n
w
beru¨cksichtigt werden. Der kurzwellige abwa¨rts-
gerichtete Strahlungsfluß F
s;0
wird im Modell jedoch nicht explizit berechnet,
sondern es kann unter Benutzung von Gl. 5.19 direkt die kurzwellige Strah-
lungsbilanz F
s;0
am Boden berechnet werden. Unter Beachtung der Reflektion
der kurzwelligen Strahlung an der Bodenoberfla¨che ergibt sich:
F
s;0
= (1  
g
)F
s;h
exp
 
  k
ext
LAI

; (5.28)
wobei
g
die kurzwellige Albedo der Bodenoberfla¨che ist. Im Modell wird eine
Wert von 
g
= 0:1 verwendet [45].
Fu¨r den abwa¨rtsgerichteten langwelligen Strahlungsfluß an der Bodenober-
fla¨che wird eine Beziehung nach [8] verwendet:
F
#
l;0
= (1   n
w
)F
#
l;h
+ n
w

w
T
4
veg
+ (1  
w
)
g
T
4
g

w
+ 
g
  
w

g
: (5.29)
Dabei sind 
g
und T
g
der langwellige Emissionskoeffizient bzw. die Tempera-
tur der Bodenoberfla¨che. Fu¨r 
g
wird ein Wert von 0.93 verwendet [45].
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Der fu¨r die langwellige Strahlungsbilanz am Boden beno¨tigte, vom Boden aus-
gehende, langwellige aufwa¨rtsgerichtete StrahlungsflußF "
l;0
wird ebenfalls nach
[8] berechnet mit:
F
"
l;0
= (1  n
w
)
 

g
T
4
g
+ (1  
g
)F
#
l;h

(5.30)
+
n
w
 

g
T
4
g
+ (1  
g
)
w
T
4
veg


w
+ 
g
  
w

g
:
5.7 Energieaustausch zwischen der Vegetation und
der Bestandsluft
Zwischen der Oberfla¨che der Vegetation und der Umgebungsluft findet ein
Austausch sensibler und latenter Wa¨rme statt, der in einem atmosph. Grenz-
schichtmodell zur Simulation der meteorologischen Verha¨ltnisse im Bestand
beru¨cksichtigt werden muß. Fu¨r die Berechnung des Uberganges sensibler Wa¨r-
me von der Baumoberfla¨che in die umgebende Luft in einer Modellschicht k
(fu¨hlbarer Wa¨rmefluß S
k
) wird die folgende Beziehung verwendet:
S
k
= c
p
m
b
(T
w;k
  T
k
)
r
b;k
: (5.31)
Dabei ist  die Luftdichte, c
p
ist die spezifische Enthalpie der Luft, T
w;k
ist
die Temperatur der Baumoberfla¨che und T
k
die Lufttemperatur in der Modell-
schicht k. r
b
ist der aerodynamische U¨bergangswiderstand fu¨r den Transport
sensibler Wa¨rme durch die Grenzschicht u¨ber der Vegetationsoberfla¨che. Der
Faktor m
b
beru¨cksichtigt den Unterschied zwischen der tatsa¨chlichen Ober-
fla¨che der Nadeln und deren horizontaler Projektion. Dieser Unterschied muß
hier beachtet werden, da die Beziehung fu¨r S
k
in die Energiebilanzgleichung
der Vegetationsoberfla¨che in den Modellschichten im Bestand eingeht. Dabei
ist fu¨r die Extinktion der einfallenden Strahlung nur die horizontale Projekti-
on der Nadeloberfla¨che relevant, wa¨hrend der Wa¨rme- und Feuchteaustausch
u¨ber die gesamte Oberfla¨che der Nadeln erfolgt. Fu¨r diesen Faktor wurde von
Riederer et al. (1988), genannt in [25], ein mittlerer Wert von m
b
= 2:74 ange-
geben, der auch in diesem Modell Verwendung findet.
Fu¨r den U¨bergang von latenter Wa¨rme unter Beru¨cksichtigung der Verdun-
stung von durch Interzeption festgehaltenem Niederschlagswasser wird die
folgende Beziehung verwendet:
LE
k
=
c
p

k
m
b

e

(T
w;k
)  e
k

N
k
1:58r
b;k
+
1 N
k
1:58r
b;k
+ r
s;k

: (5.32)
Dabei ist L die spezifische VerdampfungsWa¨rme von Wasser, 
k
ist die Psy-
chrometerkonstante in der Schicht k, e(T
w;k
) ist der Sa¨ttigungsdampfdruck
an der Vegationsoberfla¨che der Schicht k, e
k
ist der Dampfdruck der Luft und
r
s;k
der Stomatawiderstand in der Schicht k. Die Gro¨ße N
k
ist der Anteil der
Baumoberfla¨che in der Schicht k, der von Interzeptionswasser eingenommen
wird. U¨ber der Fla¨che dieses Anteils tritt keine Transpiration, sondern nur die
Evaporation des Interzeptionswassersauf. Deshalb braucht im ersten Term der
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letzten Klammer nur der aerodynamische U¨bergangswiderstand beru¨cksich-
tigt werden.
Der aerodynamische U¨bergangswiderstand r
b
muß hier mit dem Faktor 1:58
multipliziert werden, da die Feuchte aufgrund des gegenu¨ber trockener Luft
geringeren Molekulargewichtes etwa 1:58 mal so schnell molekular diffun-
diert, wie die fu¨hlbare Wa¨rme.
Desweiteren wird vereinfachend angenommen, daß die Temperaturen des trock-
enen und des feuchten Anteils der Baumoberfla¨che gleich sind. Es gibt eine
Anzahl von Argumenten, die dafu¨r sprechen, daß ein solcher Ansatz besser
ist, als eine getrennte Berechnung der Temperaturen fu¨r den feuchten und den
trockenen Anteil der Baumoberfla¨che (Hancock et al. 1983 genannt in [35]).
Dieses Vorgehen la¨ßt sich begru¨nden mit dem Argument, daß die Wa¨rmeen-
ergie zwischen den feuchten und trockenen Anteilen der Vegetation infolge
Wa¨rmeleitung und Wa¨rmetransport in der laminaren Grenzschicht der Nadeln
effizient ausgetauscht wird.
Der Sa¨ttigungsdampfdruck an der Vegetationsoberla¨che in der Schicht k wird
in Abha¨ngigkeit von der Oberfla¨chentemperatur berechnet mit Hilfe der Tetens-
Formel:
e

(T
w;k
) = 6:1078 exp

T
w;k
  273:15K
T
w;k
  33:9K

[hPa]: (5.33)
Die Psychrometerkonstante berechnet sich nach der Beziehung:

k
=
c
p
(z
k
)
M
w
M
a
L
: (5.34)
p(z
k
) ist der Luftdruck in der Schicht k, M
w
ist die molare Masse von Wasser
und M
a
ist die molare Masse trockener Luft. Dabei wird die Abha¨ngigkeit der
spezifischen Enthalpie der Luft von der spezifischen Feuchte q beru¨cksichtigt
nach:
c
p
= c
p;d
(1 + 0:84q) (5.35)
c
p;d
ist die spezifische Enthalpie fu¨r trockene Luft. Diese Gleichung ergibt sich
aus den allgemeinen Gesetzen fu¨r ein Gemisch zweier als ideal angenommener
Gase (trockene Luft und Wasserdampf). Auch die Abha¨ngigkeit der Verdamp-
fungsWa¨rme des Wassers von der Temperatur wird beru¨cksichtigt:
L = 1:92  10
6


T
k
T
k
  33:9K

2
: (5.36)
Der aerodynamische Widerstand r
b;k
entsteht durch die molekulare Grenz-
schicht, die sich unmittelbar an die Oberfla¨che der Biomasse anschließt. Der
Widerstand r
b;k
la¨ßt sich in Abha¨ngigkeit vom Gradienten der Teilchenbewe-
gung tangential zur Oberfla¨che der Biomasse beschreiben. Er kann somit als
abha¨ngig von der Windgeschwindigkeit in der Schicht k beschrieben werden,
da aufgrund der Haftbedingung die tangentiale Geschwindigkeitskomponen-
te direkt an der Oberfla¨che verschwindet. Fu¨r die Berechnung des aerodynami-
schen Widerstandes wird die folgende Beziehung nach Norman 1979, genannt
bei [18] verwendet:
1
r
b;k
= 180
r
l
b
v
k
: (5.37)
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Dabei ist l
b
der durchschnittliche Nadeldurchmesser und v
k
der Betrag der
horizontalen Windgeschwindigkeit in der Schicht k. Fu¨r l
b
wird ein Wert von
0.005 m verwendet [18] (siehe Tab. 5.2).
Der stomata¨re Widerstand wird in Anlehnung an Jarvis 1976 [19] berechnet.
Die Abha¨ngigkeit der stomata¨ren Leitfa¨higkeit von der photosynthetisch ak-
tiven Strahlung (PAR), der Blattemperatur T
w
, des Wasserdampfdefizits 
a
der Luft (Differenz des aktuellen Dampfdrucks zum Sa¨ttigungsdampfdruck)
und des Nadelwasserpotentials 	
w;k
kann in einer Gleichung zusammenge-
faßt werden:
1
r
s;k
=
1
r
s;min
 f
1;k
(PAR)  f
2;k
(T
w;k
)  f
3;k
(
a;k
)  f
4;k
(	
w;k
): (5.38)
Dabei ist r
s;min
der minimale Stomatawiderstand, der erreicht wird, wenn die
Spalto¨ffnungen vollsta¨ndig geo¨ffnet sind. Die Funktionen f
1;k
;    ; f
4;k
sind so
festgelegt, daß sie nur Werte im Bereich von 0 (keine Transpiration bei schlech-
ten Umweltbedingungen) bis 1 (minimaler Stomatawiderstandbei idealen Um-
weltbedingungen) annehmen ko¨nnen.
Die Abha¨ngigkeit von der in der Schicht k einfallenden photosynthetisch akti-
ven Strahlung la¨ßt sich darstellen in Form einer Exponentialfunktion:
f
1;k
(PAR) = 1  exp( 
s
PAR): (5.39)
Dabei ist 
s
ein empirisch bestimmter Parameter, der den Anstieg der ”Licht-
Antwort“ -Kurve der Photosynthese fu¨r PAR ! 0 beschreibt [19]. Aufgrund
der Temperaturabha¨ngigkeit der biochemischen Aktivita¨t in den Pflanzenzel-
len ha¨ngt der Feuchte- und Gasaustausch u¨ber die Spalto¨ffnungen auch von
der Temperatur der Nadeloberfla¨che ab. Diese Abha¨ngigkeit wird durch die
Funktion f
2;k
(T
w;k
) ausgedru¨ckt:
f
2;k
(T
w;k
) =
(T
w;k
  T
min
)(T
max
  T
w;k
)
h
(T
opt
  T
min
)(T
max
  t
opt
)
h
; (5.40)
h =
T
max
  T
opt
T
opt
  T
min
:
Dabei bestimmen die Temperaturen T
min
und T
max
die untere bzw. obere Gren-
ze des Temperaturbereiches in dem die Spalto¨ffnungen geo¨ffnet sind. T
opt
ist
diejenige Temperatur, bei der die Spalto¨ffnungen am weitesten geo¨ffnet sind
[19]. Nach Untersuchungen von Schulze und Hall 1982 gen. in [29] nimmt
der Stomatawiderstand mit zunehmendem Sa¨ttigungsdefizit der umgebenden
Luft zu. Dieser Effekt la¨ßt sich nach Lohammar (1980) parametrisieren mit:
f
3;k
(
a;k
) =
1
1 + 
a
k
: (5.41)
Dabei ist  ein empirischer Parameter ([mbar 1]).
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Die Abha¨ngigkeit vom Nadelwasserpotential wird parametrisiert nach Sellers
1989 genannt bei [29]:
f
4;k
(	
w;k
) =
8
>
>
<
>
>
>
:
1 fu¨r 	
w;k
< 	
1
	
w;k
 	
2
	
1
 	
2
fu¨r 	
1
 	
w;k
 	
2
0 fu¨r 	
w;k
> 	
2
: (5.42)
Dabei sind 	
1
und 	
2
die Werte des Nadelwasserpotentials, bei dem die Spalt-
o¨ffnungen beginnen sich zu schließen bzw. bei dem sie vollsta¨ndig geschlossen
sind. Die fu¨r diese Gro¨ßen verwendeten Werte entstammen [29].
5.8 Berechnung der Temperatur der Vegetationso-
berfla¨che
Fu¨r die Berechnung der Energieflu¨sse zwischen der Baumoberfla¨che und der
umgebenden Luft innerhalb des Bestandes ist die Kenntnis der Temperatur der
Vegetationsoberfla¨che notwendig. Diese Temperatur kann aus der Energiebi-
lanz an dieser Oberfla¨che bestimmt werden. Fu¨r eine Modellschicht k inner-
halb des Bestandes ergibt sich die Energiebilanz zu:
E
b;k
= R
nveg
(z
k
)  m
b

w
T
4
w;k
  LE
k
  S
k
+Q
k
: (5.43)
dabei ist R
nveg
(z
k
) die absorbierte langwellige und kurzwellige Strahlungsbi-
lanz in der Schicht k und Q
k
ist die A¨nderung des Wa¨rmeinhaltes der Ve-
getation. 
w
ist der langwellige Emissionskoeffizient des Fichtenbestandes und
 die Stefan-Boltzmann-Konstante. Die Bestimmung des Termes Q
k
gestal-
tet sich aufgrund der mit dem Wassergehalt variierenden Wa¨rmekapazita¨t der
Vegetationselemente und der unbekannten Temperaturverteilung im Inneren
der Biomasse kompliziert. Die Parametrisierung dieses Terms weist nach Lee
und Black (1993) genannt in [18] noch gro¨ßere Unsicherheiten auf. Hier wurde
fu¨r diesen Term ein vereinfachter Ansatz gewa¨hlt:
Q
k
= 0:1c
h;k

h;k
T
w;k
(t t)  T
w;k
(t)
t
: (5.44)
Hierbei ist c
h;k
die spezifische Wa¨rmekapazita¨t des Holzes in der Schicht k und

h;k
die entsprechende Dichte. Der Faktor 0.1 beru¨cksichtigt, daß sich im Mittel
nur 10 % der Biomasse des Bestandes merklich am Wa¨rmeaustausch mit der
Bestandesluft beteiligen4.
Fu¨r die Berechnung der Vegetationsoberfla¨chentemperatur wird nun angenom-
men, daß die Energiebilanz in jeder Bestandsschicht geschlossen ist, d.h. die
Energie der absorbierten Nettostrahlung verringert um die langwellige Aus-
strahlung der Vegetationsschicht, geht vollsta¨ndig in den sensiblen und la-
tenten Wa¨rmetransport zwischen Baumoberfla¨che und Umgebungsluft und in
die Wa¨rmeinhaltsa¨nderung der Biomasse. Diese Annahme scheint berechtigt,
4Oltchev 1998: perso¨nliche Mitteilung
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ist aber dennoch umstritten. Messungen fu¨r den gesamten Bestand zeigen oft
Lu¨cken in der Schliesung der Energiebilanz, wobei noch nicht ganz klar ist, ob
dies an der unzureichenden Genauigkeit der Messungen oder an einer lu¨cken-
haften Beschreibung der die Energiebilanz beeinflussenden Prozesse liegt.
Unter der Voraussetzung einer geschlossenen Energiebilanz kann die Tempe-
ratur der Baumoberfla¨che T
w;k
in jedem Zeitschritt neu bestimmt werden, in-
dem die Energiebilanz als Funktion von T
w;k
aufgefaßt wird und die Nullstelle
dieser Funktion bestimmt wird.
5.9 Berechnung des Nadelwasserpotentials
Fu¨r die Berechnung des Stomatawiderstandes wird das Nadelwasserpotential
in den einzelnen Schichten des Bestandes beno¨tigt. Das Nadelwasserpotential
hat bezu¨glich des Wassers in der Pflanze dieselbe Bedeutung, wie das hydrau-
lische Potential des Bodenwassers, d.h. es beschreibt den energetischen Zu-
stand des in der Pflanze vorhandenen Wassers. Bezu¨glich des hydraulischen
Potentials des Bodenwassers unterscheidet es sich durch die Arbeit, die gegen
die Schwerkraft und gegen die Widersta¨nde der Wurzeln und der Leitgefa¨ße in
den Ba¨umen beim Transport in die Nadeln verrichtet werden muß. Das Nadel-
wasserpotential 	
w;k
in der Schicht k wird bestimmt durch das hydraulische
Potential des Wassers in den verschiedenen wurzeldurchsetzten Bodenschich-
ten (das mittlere Wurzelwasserpotential 	
root
), durch die Transpirationsrate
E
tr;k
[kgm
 2
s
 1
] und durch die Widersta¨nde bei der Wasseraufnahme durch
die Wurzeln (mittlerer Wurzelwiderstand r
root
[s] – mittlerer Widerstand ge-
gen den Wassertransport vom Boden in die Wurzeln) und beim Wassertrans-
port durch Stamm, A¨ste und Zweige (mittlerer Pflanzenwiderstand r
plant
[s]).
Nach van der Honert 1948, genannt in [35] wird das Nadelwasserpotential be-
rechnet nach:
	
w;k
= 	
root
  z
k
 E
tr;k
r
plant
+ r
root

w
: (5.45)
Das mittlere Wurzelwasserpotential 	
root
ergibt sich als gewichtetes arithme-
tisches Mittel der Bodenwasserpotentiale 	
i
aller Bodenschichten aus denen
die Wurzeln Wasser extrahieren (Wurzelzone). Als Wichtungsfaktoren treten
die Dicken der Bodenschichten h
b;i
auf [35]:
	
root
=
1
z
root
z
root
X
0
	
i
h
b;i
: (5.46)
z
root
ist die durch Messungen bestimmte maximale Wurzeltiefe. Der Wider-
stand r
plant
wird als zeitlich konstant angenommen mit einem Wert von r
plant
=
50s. Der mittlere Wurzelwiderstand r
root
wird berechnet nach der Formel von
Federer 1979, genannt in [35]:
r
root
=
R=D
d
+ 
f
=K
root
z
root
(5.47)

f
=
1
8D
d
h
V
r
  3  2 ln
 
V
r
1  V
r

i
;
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mit:
R
D
d
V
r
K
root
-
-
-
Transportwiderstand pro Meter Wurzella¨nge [ms 1]
Wurzeldichte = Wurzella¨nge pro Kubikmeter Boden [m m 3]
Volumen an Wurzelmasse pro Volumen Boden [m3m 3]
mittlere hydraulische Leitfa¨higkeit in der Wurzelzone [m s 1] .
Fu¨r die Parameter R, D
d
und V
r
werden gemessene Werte verwendet [12]. K
r
berechnet sich aus dem mittleren Wurzelwasserpotential	
r
nach [35]:
K
root
= K
s

	
s
	
root

(2B+3)
B
: (5.48)
Dabei ist K
s
die mittlere hydraulische Leitfa¨higkeit des Bodens in der Wurzel-
zone bei Wassersa¨ttigung, 	
s
das mittlere hydraulische Potential des Boden-
wassers in der Wurzelzone bei Wassersa¨ttigung und B der mittlere Wert des
empirischen Parameters B in der Wurzelzone. Im Modell werden die Werte
von K
s
, 	
s
und B in Analogie zur Bestimmung von 	
root
u¨ber ein mit den
Bodenschichtdicken gewichtetes arithmetisches Mittel der jeweiligen Parame-
ter jeder Bodenschicht bestimmt. Die Transpirationsrate der Nadeln einer Be-
standsschicht k ergibt sich als Teil der Evapotranspiration nach Gl. 5.32, indem
nur der nicht vom Niederschlag benetzte Teil der Nadeloberfla¨che betrachtet
wird, zu [35]:
LE
tr;k
=
c
p

k
m(e

(T
w;k
)  e
k
)
1  N
k
r
b;k
+ r
s;k
: (5.49)
Nach der Berechnung des Nadelwasserpotentials aller Bestandsschichten mit
Kenntnis der Transpirationsraten kann die Wasserentnahme (Extraktion) E
xt
der Wurzeln in jeder Bodenschicht k aufgrund der Transpiration berechnet
werden. Dabei wird im Modell eine abgewandelte Formel nach [35] angewen-
det. Im Simple Biosphere Model von Sellers et al. (1986) wird die Gesamttran-
spiration der Vegetationsschicht betrachtet, nicht aber die vertikale Verteilung
der Transpiration im Bestand, wie wir sie zur Berechnung der Energieflu¨sse Ve-
getation - Luft in den Modellschichten beno¨tigen. Aus diesem Grunde wurde
bei Sellers et al. auch nur ein Nadelwasserpotential fu¨r die gesamte Vegetati-
onsschicht verwendet, wa¨hrend im vorliegenden Modell das Nadelwasserpo-
tential vertikal aufgelo¨st wird. Dies ist die Ursache dafu¨r, weshalb in der fol-
genden Beziehung das Nadelwasserpotential fu¨r den gesamten Bestand wie
bei Sellers et al. durch das mittlere Nadelwasserpotential aller mit Nadeln be-
setzten Bestandesschichten	
v
und die effektive Ho¨he der Transpirationsquelle
durch die mittlere Ho¨he des Kronenraumes h
v
ersetzt wurde:
E
xt;k
=
h
b
(k)
z
root
 
	
k
 	
v
  h
v
r
plant
  r
soil


w
: (5.50)
Sollte sich nach dieser Formel ein negativer Wert fu¨r E
xt;k
ergeben so wird
E
xt;k
auf Null gesetzt, da eine negative Extraktionsrate einen Ru¨ckfluß von
Wasser aus den Wurzeln bedeuten wu¨rde. In Waldbesta¨nden ist dieser Pro-
zeß allein aufgrund des Wassergehaltsgradienten Wurzel - Boden extrem sel-
ten (extreme Du¨rre) und wu¨rde eine Zersto¨rung des Wurzelwerkes zur Folge
haben.
In den genannten Beziehungen mu¨ssen das Nadelwasserpotential und das hy-
draulische Potential des Bodenwassers in der Einheit [m] eingesetzt werden.
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Bezeichnung Beschreibung Wert Quelle

g
kurzwellige Albedo der Bodenoberfla¨che 0.1 [45]

w
kurzwellige Albedo der Vegetat.-oberfl. 0.1 “

g
langwelliger Emissionskoeffizient 0.93 “
der Bodenoberfla¨che

w
langwelliger Emissionskoeffizient 0.98 “
der Baumoberfla¨che
r
s;min
minimaler Stomatawiderstand 150 sm 1 [29]

s
Param. fu¨r den Einfl. der PAR-Strahl. 6:35  10 7 “
auf den Stomatawiderstand
T
min
untere Grenztemperatur fu¨r O¨ffnung 273.15 K “
der Stomata
T
opt
optimale Temperatur fu¨r minimalen 299.86 K “
Stomatawiderstand
T
max
obere Grenztemperatur fu¨r O¨ffnung 310.59 K “
der Stomata
 Parameter fu¨r Abha¨ngigkeit des 6:35  10 2hPa 1 “
Stomatawiderst. vom Sa¨ttigungsdefizit
	
1
obere Grenze des Blattwasserpot.  104 hPa “
fu¨r offene Stomata
	
2
untere Grenze des Blattwasserpot.  2:5  104 hPa “
fu¨r offene Stomata
z
root
maximale Wurzeltiefe 1 m [12]
D
d
Wurzeldichte 783mm 3 “
R Transportwiderst. pro m Wurzella¨nge 5 ms 1 “
V
r
Volumenanteil des Wurzelwerks 0.02m3m 3 “
r
plant
Transportwiderstand in Stamm, 50 s [29]
A¨sten und Zweigen
Tabelle 5.5: Zur Modellierung der Energie- und Feuchteflu¨sse zwischen Vegetation bzw. Boden
und Atmospha¨re benutzte Parameter.
5.10 Behandlung der Niederschla¨ge
Aufgrund der Interzeption von Niederschlagswasser und der Beeinflussung
der Bodenevaporation haben Niederschla¨ge einen nicht zu vernachla¨ssigen-
den Einfluß auf den Stoff- und Energieaustausch zwischen der Vegetation bzw.
dem Erdboden und der Atmospha¨re. So fa¨llt bis zu etwa 40 % (Abscha¨tzung
nach Brechtel (1987), genannt in [17]) der u¨ber dem betrachteten Fichtenbe-
stand gemessenen Niederschlagsmenge (= Freifla¨chenniederschlag) der Inter-
zeptionsverdunstung ”zum Opfer“ und gelangt somit nicht zum Waldboden.Ibrom et al. selbst geben in der genannten Arbeit einen Wert von 25 % des Frei-
fla¨chenniederschlags an. Das steht jedoch nicht im Widerspruch zum letztge-
nannten Wert, da die absolute Menge als auch der relative Anteil der Interzep-
tionsverdunstung pro Jahr mit der Jahresniederschlagsmenge stark schwankt
[17]. Beim Fallen des Niederschlages durch die Bestandsschicht wird also die
u¨ber dem Bestand zu messende Niederschlagsrate aufgespalten in den Anteil,
der an der Baumoberfla¨che haften bleibt (Interzeptionsrate), und den Anteil,
der weiter zu Boden fa¨llt (effektive Niederschlagsrate). Die effektive Nieder-
schlagsrate P
eff
[ms 1] unterliegt dabei einem a¨hnlichen Gesetz, wie es zur
Beschreibung der Absorption der kurzwelligen Sonnenstrahlung im Bestand
verwendet wird (exponentielle Abnahme mit zunehmendem Eindringen in
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den Bestand, vgl. Gl. 5.19) [35]:
P
eff;k
= n
w
P
h
exp
 
  k
0
L
v
(z
k
)

: (5.51)
P
h
ist die Niederschlagsrate in Ho¨he der Bestandsobergrenze, n
w
ist der An-
teil der horizontalen Gesamtfla¨che, die im Mittel vom Baumquerschnitt ein-
genommen wird. Der Parameter k
0
ist der ”Extinktions“ -Koeffizient fu¨r denNiederschlag – er ist gleich dem Extinktionskoeffizienten fu¨r direkte kurzwelli-
ge Strahlung fu¨r eine Baumoberfla¨che, die einem Schwarzen Ko¨rper entspricht
[35], da die Reflexion beim Niederschlag entfa¨llt.
Die Interzeptionsrate ergibt sich aus der Niederschlagsrate in Ho¨he der Be-
standsobergrenze, bezogen auf den Anteil n
w
, indem die effektive Nieder-
schlagsrate subtrahiert wird:
P
int;k
= n
w
P
h
h
1  exp
 
  k
0
L
v
(z
k
)

i
: (5.52)
Das interzeptierte Niederschlagswasser M
int;k
[m] bleibt zum Teil an der Bau-
moberfla¨che haften, kann aber auch an der Baumoberfla¨che weiter nach unten
abfließen oder abtropfen (Drainage), wenn die maximal mo¨gliche Menge an
Wasser, die von der entsprechenden Schicht im Bestand gehalten werden kann,
M
max
, u¨berschritten wird. Damit ergibt sich fu¨r die Drainagerate P
dr;k
in der
Schicht k die folgende Beziehung [35]:
P
dr;k
=
8
<
:
0 fu¨r M
int;k
< M
max;k
P
int;k
fu¨r M
int;k
= M
max;k
:
(5.53)
Fu¨r M
max
gibt es in der Literatur unterschiedliche Angaben. Bei diesem Para-
meter spielen die Art des Bestandes und die Gro¨ße der Blattoberfla¨che eines
Baumes eine Rolle. Bei Sellers et al. [35] wird ein Bereich von M
max;k
 (2 
10
 4
m
2
  5 10
 4
m
2
) A
tree;k
als Abha¨ngigkeit von der Baumoberfla¨chendich-
te angegeben, so daß die Verwendung eines WertesM
max;k
= 410
 4
m
2
A
tree;k
im vorliegenden Modell berechtigt erscheint. Der Sinn der Berechnung der
Drainagerate liegt darin, daß diese fu¨r die Berechnung des effektiven Nieder-
schlages P
0
an der Bodenoberfla¨che beru¨cksichtigt werden muß. Fu¨r P
0
ergibt
sich somit [35]:
P
0
= P
h
 
h
p
X
z
k
=0
P
int;k
+
h
p
X
z
k
=0
P
dr;k
: (5.54)
Mit Hilfe der Menge an Interzeptionswasser pro Bestandsschicht kann der An-
teil bestimmt werden, den dieses auf der Oberfla¨che der Vegetation der Be-
standsschicht einnimmt. Dieser Wert ist fu¨r die Berechnung der Transpirations-
und Evaporationsraten wichtig. Nach Sellers et al. [35] wird das Verha¨ltnis der
Massen- bzw. Volumina dem Verha¨ltnis der Oberfla¨chen gleichgesetzt. Somit
ergibt sich fu¨r den mit Interzeptionswasser benetzten feuchten Anteil N
k
der
gesamten Baumoberfla¨che einer Schicht k:
N
k
=
8
<
:
M
int;k
M
max;k
fu¨r e(T
w;k
) > e(T
k
)
1 fu¨r e(T
w;k
) < e(T
k
);
(5.55)
wobei e(T
w;k
) der Sa¨ttigungsdampfdruck an der Baumoberfla¨che und e(T
k
)
der Dampfdruck in der umgebenden Luft ist.
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Bezeichnung Beschreibung Wert
R
c
nichtlokale kritische Richardsonzahl 0.5
D Dissipationsparameter 5 10 6s 2
 Normierungsparameter bei der 5 10 4
Berechnung der Transilienzmatrix aus
dem Mischungspotential
Y
ref
Parameter fu¨r den subgridskaligen 0.5
turbulenten Austausch
Tabelle 5.6: Im Modell verwendete Parameter der transilienten Turbulenzschließung. Quelle: [18]
5.11 Festlegung der Parameter der transilienten Schlies-
sung
Das Mischungspotential wird bei den Modellrechnungen nach Gleichung 3.21
parametrisiert. Zusammen mit dem U¨bergang zur Transilienzmatrix beno¨tigt
der transiliente Schließungsansatz 4 grundlegende Parameter, denen nicht in
jedem Falle eine erscho¨pfende physikalische Bedeutung zugewiesen werden
kann, so daß deren Werte auch unter Zuhilfenahme von Testsimulationen und
Vergleich der Ergebnisse mit vorliegenden Meßwerten gewonnen werden mu¨s-
sen. Es handelt sich dabei um die nichtlokale kritische Richardsonzahl R
c
,
einen nichtlokalen Dissipationsparameter D, der die Dissipation der nichtlo-
kal definierten Turbulenzenergie in Wa¨rmeenergie beschreibt, einen Parame-
ter , der die Reaktion der Transilienzmatrix bei der Umrechnung auf ver-
schiedenen Zeitschritte beschreibt und einen Parameter Y
ref
zur Beschreibung
der schichtinternen (subskaligen) Turbulenz. Die Einfu¨hrung dieser Parameter
wurde in Kapitel 3 beschrieben.
Die Werte dieser 4 Parameter sind in Tabelle 5.6 dargestellt. Fu¨r die hier vorlie-
genden Berechnungen wurden die Parameterwerte von [18] u¨bernommen, da
sie sich bei den Rechnungen dieser Arbeitsgruppe schon als brauchbar erwie-
sen haben.
Kapitel 6
Validierung des Modells und
Vergleichsrechnungen
Bevor ein Modell fu¨r vielfa¨ltige Berechnungen eingesetzt wird, muß es auf sei-
ne Brauchbarkeit u¨berpru¨ft werden. Das soll in diesem Kapitel geschehen. In
unserem Falle stellen sich insbesondere die folgenden Fragen:
 Kann das Grenzschichtmodell mit transilienter Turbulenzschließung die we-
sentlichen Prozesse in einem Waldbestand qualitativ oder auch quantitativ rich-
tig widergeben ?
 Reichen stationa¨re Rechnungen, um den turbulenten Austausch in der At-
mospha¨re zu quantifizieren, oder sind instationa¨re Rechnungen notwendig ?
 Liefern die Rechnungen mit transilienter Turbulenzschließung bessere Ergeb-
nisse als bei Verwendung des K-Schließungsansatzes ?
Diese und andere Fragen sollen in diesem Kapitel beantwortet werden.
6.1 Auswahl des zu modellierenden Zeitraumes
Aufgrund der vielfa¨ltigen Eingangsgro¨ßen des Modells, muß bei der Auswahl
des zu modellierenden Zeitraumes auf das mo¨glichst vollsta¨ndige Vorhanden-
sein der Modelleingangsparaneter geachtet werden. Im Falle des hier vorlie-
genden atmospha¨rischen Grenzschichtmodells heißt dies vor allem, daß Meß-
werte der atmospha¨rischen Eingangsgro¨ßen (Temperatur, Windgeschwindig-
keit, spezifische Feuchte) im Bestand mo¨glichst vollsta¨ndig vorhanden sein
mu¨ssen. Einzelne Ausfallwerte ko¨nnen dabei durch Interpolation eliminiert
werden. Fehlt das Profil einer Eingangsgro¨ße vo¨llig, so mu¨ssen insbesonde-
re Annahmen u¨ber deren Vertikalprofil im Bestand getroffen werden. Hier
kann zum Beispiel ein mittleres Profil dieser Gro¨ße im Bestand fu¨r den ent-
sprechenden Monat oder den entsprechenden Startzeitpunkt helfen. Im all-
gemeinen bleibt jedoch das Vorhandensein von Meßwerten aller Eingangs-
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gro¨ßen und den Analysewerten des Wetterdienstmodells u¨ber dem Bestand
wu¨nschenswert. Neben den obengenannten Bedingungen sollte das Modell
auch an Zeitra¨umen getestet werden, an denen die Sta¨rken und Schwa¨chen
des Modells deutlich zutage treten ko¨nnen.
Fu¨r die folgenden Untersuchungen zur Leistungsfa¨higkeit des transilienten
Schließungsansatzes wurden der 20. Juni und der 21. Juni 1998 ausgewa¨hlt.
An diesen beiden Tagen herrschte sommerliches Hochdruckwetter im betrach-
teten Gebiet, mit gut ausgebildeter Konvektion (am 22. Juni lo¨ste die Konvek-
tion dann auch verbreitet Gewitter aus) bei geringen Windgeschwindigkeiten.
Da man bei der Definition des transilienten Schließungsansatzes die Turbu-
lenz als Prozeß advektiver vertikaler Transporte betrachtet, ist der ausgewa¨hlte
Zeitraum gut geeignet, um die Mo¨glichkeiten des transilienten Schließungsan-
satzes zu untersuchen.
6.1.1 Parametrisierung der Nachlaufturbulenz
Fu¨r die Beru¨cksichtigung der Nachlaufturbulenz wurde ein relativ einfacher
Ansatz nach [18] verwendet. Um die Auswirkungen diese Termes auf die Mo-
dellergebnisse festzustellen wurden instationa¨re Rechnungen mit und ohne
Beru¨cksichtigung dieses Termes fu¨r den 20. Juni 1998 durchgefu¨hrt. Die Er-
gebnisse dieser Rechnungen zeigten jedoch in den Profilen und in den Eigen-
schaftsflu¨ssen keine erkennbaren Unterschiede. Bei den weiteren Rechnungen
wurde deshalb der Term zur Beru¨cksichtigung der Nachlaufturbulenz bei der
Berechnung des Mischungspotentials vernachla¨ssigt.
6.2 Strahlungsmodellierung
Um die Modellergebnisse besser beurteilen zu ko¨nnen, ist es wichtig die Gu¨te
der Parametrisierungen der einzelnen Modellteile zu kennen. Dazu soll zu-
na¨chst der Strahlungsteil des Modells betrachtet werden, der den Transport
der lang- und kurzwelligen Strahlung im Bestand parametrisiert.
Die Abb. 6.2 zeigt den modellierten kurzwelligen abwa¨rtsgerichteten Strah-
lungsfluß (Globalstrahlung) fu¨r den 20. und 21. Juni 1998 in 2m Ho¨he im Ver-
gleich zum gemessenen kurzwelligen Strahlungsfluß. Was sofort ins Auge fa¨llt,
sind die teilweise gro¨ßeren Unterschiede zwischen beiden Kurven. Bei allen
Parametrisierungen, die (wenn auch manchmal nur zum Teil) auf empirischen
gewonnenen Gro¨ßen beruhen, kann das eindimensionale Modell nur den mitt-
leren Zustand des Bestandes wiedergeben. Lokale Besonderheiten (z.B. eines
Baumes) ko¨nnen nicht beru¨cksichtigt werden. Das ist insbesondere bei der
Strahlungsmodellierung der Fall. Wie man aus der Abb. ersehen kann, liegen
die berechneten Werte zwar gro¨ßenordnungsma¨ßig im Bereich der gemesse-
nen Werte, aber es gibt dennoch gro¨ßere Abweichungen. So werden in den
Morgen- und in den Abendstunden zu niedrige Werte modelliert, was ein-
mal darauf hindeuten kann, daß die Sonnenstrahlung zu diesen Zeiten durch
Lu¨cken im Kronendach ha¨ufiger direkt in den Stammraum und auf die Bo-
denoberfla¨che scheint, was im Modell keine Beru¨cksichtigung findet. Zum an-
deren wird die diffuse kurzwellige Strahlung mitgemessen. Diese Strahlung
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Abbildung 6.1: Vergleich der gemessenen und berechneten kurzwelligen abwa¨rtsgerichteten
Strahlungsflußdichte in 2m Ho¨he fu¨r den 20. und 21.06.1998 nach Meßdaten und
Modellberechnungen
verha¨lt sich in vielerlei Beziehung anders als die direkte Strahlung und wird in
den Strahlungstermen nicht explizit beru¨cksichtigt. Auffa¨llig ist desweiteren,
daß an beiden Tagen um etwa 14:00 Uhr herum sehr hohe Strahlungswerte ge-
messen werden, was nur dadurch erkla¨rt werden kann, daß der Strahlungssen-
sor zu dieser Zeit fast direkt der Sonnenstrahlung ausgesetzt war sich also im
Bereich eines ”Sonnenflecks“ befand. An diesen beiden Stellen mit extrem ho-
hen Meßwerten ist zu Vermuten, daß der Antrieb der Strahlungsschiene (siehe
Abschnitt 5.2) zeitweise ausgefallen ist und dadurch nicht immer eine horizon-
tale Mittelung der Strahlungswerte mo¨glich war.
6.3 Bodentemperaturmodellierung
Die Abb. 6.3 zeigt einen Vergleich der Profile der Erdbodentemperaturen, wie
sie das Modell fu¨r den 20. Juni 1998 simuliert hat und wie sie wa¨hrend die-
ses Tages gemessen wurden. Die Rechnung wurde um 0:30 Uhr gestartet. Es
ist eine prinzipielle U¨bereinstimmung zwischen Simulation und Messung fest-
zustellen, was auch kaum anders u¨berrascht, handelt es sich bei der Wa¨rme-
leitungsgleichung doch um einen relativ einfachen Fall einer partiellen Dif-
ferentialgleichung. Unterschiede lassen sich durch die in der Simulation nicht
beru¨cksichtigte Tatsache erkla¨ren, daß durch die im Boden stattfindenden Was-
sertransporte auch Wa¨rme mittransportiert wird. Prinzipiell kann man also
feststellen, daß das Bodenmodell in der Lage ist, den tageszeitlichen Verlauf
der Bodentemperaturen richtig widerzugeben.
KAPITEL 6. VALIDIERUNG DES MODELLS 86
Bodentemperatur in ˚CBodentemperatur in ˚C
108 12 14 16 18 108 12 14 16 18
0
1
2
0
1
2
B
od
en
ti
ef
e 
in
 m
B
od
en
ti
ef
e 
in
 m
Simulation Messung
0:30 Uhr
6:30 Uhr
10:30 Uhr
18:30 Uhr
14:30 Uhr
22:30 Uhr
0:30 Uhr
6:30 Uhr
10:30 Uhr
18:30 Uhr
14:30 Uhr
22:30 Uhr
Abbildung 6.2: Berechnete und gemessene Bodentemperaturen fu¨r den 20.06.1998
6.4 Bodenfeuchtemodellierung
Die Abb. 6.4 zeigt den simulierten zeitlichen Verlauf der Profile der relativen
Bodenfeuchte fu¨r den 20. Juni 1998. Die Rechnung wurde um 0:30 gestartet.
Die relative Bodenfeuchte ist das Verha¨ltnis der aktuellen volumetrischen Bo-
denfeuchte (m3 Wasser pro m3 Boden) zur maximal mo¨glichen volumetrischen
Bodenfeuchte, bei deren U¨berschreiten Versickerung durch Gravitation auf-
tritt. Leider gibt es fu¨r die Bodenfeuchte keine kontinuierlichen Messungen,
wie dies fu¨r die Bodentemperatur der Fall ist. Aus diesem Grunde ko¨nnen die
berechneten Profile in diesem Falle nicht mit Meßwerten verglichen werden.
Prinzipiell richtig erscheint aber die allgemeine Zunahme der Bodenfeuchte
mit der Bodentiefe als Folge der Quellen- bzw. Senkenverteilung (Grundwas-
serspiegel bzw. Erdoberfla¨che und Wurzeln). Auch nimmt in den oberen Bo-
denschichten der Wassergehalt im Laufe des Tages als Folge der Wasserauf-
nahme durch die Wurzeln und der direkten Evaporation an der Erdoberfla¨che
kontinuierlich ab. Allerdings wurde der starke Gradient der Bodenfeuchte zwi-
schen 50 cm und 1 m Tiefe von anderen Autoren (z. B. in [18]) nicht beobachtet.
6.5 Stationa¨re Modellrechnungen
Da die Transilienzmatrix zur Beschreibung des vertikalen turbulenten Austau-
sches nur von den Profilen der horizontalen Windgeschwindigkeit, der Luft-
temperatur und der spezifischen Feuchte (die spezifische Feuchte wird zur Be-
rechnung der virtuellen potentiellen Temperatur beno¨tigt) abha¨ngt, stellt sich
die Frage, ob aus vorliegenden Profilen dieser Gro¨ßen auf direktem Wege, also
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Abbildung 6.3: Berechnete Profile der relativen Bodenfeuchte fu¨r den 20.06.1998
mittels stationa¨rer Rechnung, die Transilienzmatrix und somit die vertikalen
turbulenten Flu¨sse berechnet werden ko¨nnen.
Man mu¨ßte also eigentlich nur das Mischungspotential aus den vorgegebe-
nen Profilen berechnen, die Transilienzmatrix bestimmen und daraus dann die
turbulenten Flu¨sse. Diesem Ansatz steht das sogenannte ”split - timestep“ Ver-fahren im Wege (siehe Abschnitt 3.8), da erst die Eigenschaftsquellen und -
senken berechnet werden mu¨ssen und mit deren Hilfe eine ”Destabilisierung“der Profile erfolgen muß, ehe eine brauchbare Transilienzmatrix und somit
die turbulenten Flu¨sse berechnet werden ko¨nnen. Dieses Problem wurde da-
durch gelo¨st, indem alle Modellgleichungen einschließlich der transilienten
Schließungsparametrisierung zu einem festen Zeitpunkt und bei festgehalte-
nen Randbedingungen solange integriert werden, bis ein stationa¨rer Zustand
erreicht ist.
Es wurden im Bestand Meßwerte und u¨ber dem Bestand die Analysewerte
des DWD-Deutschlandmodells verwendet. Wa¨hrend jeder Rechnung wurden
die gemessenen Werte der Eigenschaften im Bestand festgehalten, da die tur-
bulenten Flu¨sse ja fu¨r diese Eigenschaftsprofile berechnet werden sollen. Des-
gleichen wurden auch die Analysewerte des DWD-Modells oberhalb 2000 m
festgehalten, um einerseits den Charakter der atmospha¨rischen Turbulenz u¨ber
der Grenzschicht zu erhalten, andererseits aber die Ausbildung der atmospha¨ri-
schen Grenzschicht in den unteren 2000 m durch das transiliente Modell zu
ermo¨glichen.
Als Kriterium fu¨r das Erreichen eines stationa¨ren Zustandes wird das Profil
der Mischungswegla¨nge verwendet. Wenn sich die Summe der fu¨r alle Mo-
dellschichten berechneten Mischungswegla¨ngen zwischen zwei Rechenschrit-
ten nicht mehr als um 1 % a¨ndert, wurde die stationa¨re Rechnung abgebrochen
und die berechnete Transilienzmatrix und die berechneten Profile als Ergebnis
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der stationa¨ren Rechnung verwendet.
Der Gebrauch der Mischungswegla¨nge als Kriterium fu¨r das Erreichen des sta-
tiona¨ren Zustandes hat den Vorteil, daß das Profil der Mischungswegla¨nge von
allen Gro¨ßen abha¨ngt, die auch in die Berechnung der Transilienzmatrix ein-
gehen. So ko¨nnte es bei Verwendung der horizontalen Windgeschwindigkeit
als Kriterium geschehen, daß zwar ein stationa¨res Profil der Windgeschwin-
digkeit erreicht wird, das Profil der Lufttemperatur aber noch gro¨ßeren A¨nde-
rungen unterworfen ist, und dadurch irrtu¨mlicherweise das Erreichen eines
stationa¨ren Zustandes angezeigt wird.
Die Abbildung 6.5 zeigt die mittels transilientem Modell in stationa¨rer Rech-
nung modellierten turbul. Flu¨sse fu¨r Impuls, fu¨hlbare und latente Wa¨rme zu
unterschiedlichen Zeiten fu¨r den 20.06.1998.
Fu¨r die Beurteilung der berechneten Eigenschaftsflu¨sse standen keine gemes-
senen Profile der Flu¨sse innerhalb des Bestandes, sondern nur Flußmessun-
gen in einer Ho¨he (39 m) u¨ber dem Bestand zur Verfu¨gung, die mit Hilfe der
Eddy-Kovarianzmethode bestimmt wurden. An die Diskussion der berechne-
ten Flussprofile schließt sich deshalb ein Vergleich der berechneten und gemes-
senen Flu¨sse in 39 m Ho¨he an.
Die berechneten Impulsflu¨sse innerhalb des Bestandes sind in allen Ho¨hen ab-
wa¨rtsgerichtet und weisen einen deutlichen Tagesgang mit niedrigeren Wer-
ten nachts und ho¨heren Werten am Tage auf. Insoweit wird die Bedeutung
der Erdoberfla¨che und des Bestandes, sowie die tageszeitliche Variation der
Intensita¨t des turbulenten Austausches zum Ausdruck gebracht. Im Stamm-
raum und im unteren Kronenraum bis etwa 20 m Ho¨he bleiben die berechne-
ten Flu¨sse relativ klein. Das kann mit den geringeren Vertikalgradienten der
Windgeschwindigkeiten in diesem Bereich, aber auch mit der Abschwa¨chung
des vertikalen Austausches mit den ho¨heren Luftschichten durch das Kronen-
dach begru¨ndet werden. Zusa¨tzlich wurde durch das gemessene Temperatur-
maximum im Kronenraum wa¨hrend des Tages eine stabile thermische Schich-
tung im unteren Kronenraum festgestellt, die den Austausch in diesem Bereich
ebenfalls erschwert. Die ho¨chsten Absolutbetra¨ge der Impulsflu¨sse werden zu
allen Tageszeiten direkt in Ho¨he der Bestandesobergrenze modelliert. Wie auch
bei den anderen Eigenschaftsflu¨ssen kommt die charakteristische Ho¨henkon-
stanz der turbulenten Flu¨sse in der direkt u¨ber dem Bestand liegenden Prandtl-
Schicht nicht deutlich zum Ausdruck, da die Absolutbetra¨ge der Flu¨sse nach
dem Erreichen ihres Maximums mit zunehmender Ho¨he wieder zuru¨ckgehen.
Wie schon der Impulsfluß, zeigt auch der fu¨hlbare Wa¨rmefluß einen deutli-
chen Tagesgang, der der tageszeitlich unterschiedlich starken Erwa¨rmung der
Luft im Kronenraum zugeschrieben werden kann. Dabei werden die ho¨chsten
Werte an der Bestandesobergrenze mit etwa 230 W=m2 schon um 10:30 Uhr
prognostiziert. Bis auf die Ausnahme des Profiles um 18:30 Uhr ist der turbu-
lente Transport immer aus dem Bestand heraus gerichtet. Der Bestand wirkt
offensichtlich im Modell als Wa¨rmequelle fu¨r die Luft der gesamten Modellat-
mospha¨re. Die im Modell mit eingeschlossene Wa¨rmespeicherung in der Bio-
masse reicht dabei offensichtlich aus, auch nachts einen u¨ber dem Bestand nach
oben gerichteten fu¨hlbaren Wa¨rmefluss zu generieren.
Der latente Wa¨rmefluß innerhalb des Bestandes zeigt einen a¨hnlich ausge-
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Abbildung 6.4: Berechnete turbul. Impulsflu¨sse und fu¨hlbare Wa¨rmeflu¨sse (oben) sowielatente
Wa¨rmeflu¨sse (unten) in und u¨ber dem Bestand fu¨r den 20.06.1998 bei stationa¨rer
Rechnung mit dem transilienten Modell
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pra¨gten Tagesgang, wie der fu¨hlbare Wa¨rmefluß. Die erreichten Maximalwerte
an der Obergrenze des Bestandes fallen allerdings mit z.B. 130 W=m2 um 10:30
Uhr deutlich geringer aus.
Impulsfluß in m2=s2:
Uhrzeit berechnet gemessen Anteil am
gemessenen Abso-
lutbetrag
6:30 -0.04 -0.11 63 %
10:30 -0.05 -0.17 70 %
14:30 -0.04 -0.26 85 %
18:30 -0.01 -0.01 100 %
22:30 -0.01 -0.06 83 %
fu¨hlbarer Wa¨rmefluß in W=m2:
Uhrzeit berechnet gemessen Anteil am
gemessenen Abso-
lutbetrag
6:30 23.6 14.7 161 %
10:30 176.8 165.1 107 %
14:30 98.6 198.4 50 %
18:30 0.9 18.9 5 %
22:30 -1.4 -24.2 6 %
latenter Wa¨rmefluß in W=m2:
Uhrzeit berechnet gemessen Anteil am
gemessenen Abso-
lutbetrag
6:30 1.1 6.1 18 %
10:30 104.9 194.6 54 %
14:30 98.6 186.9 53 %
18:30 8.4 30.2 28 %
22:30 0.6 0.0 -
Tabelle 6.1: Vergleich der mit dem transilienten Modell in stationa¨rer Rechnung berechneten
turbulenten Flu¨sse von Impuls, fu¨hlbarer und latenter Wa¨rme in 39 m Ho¨he am
20.06.1998 mit den mittels Eddy - Kovarianz Verfahren bestimmten Flu¨ssen
Die Tabelle 6.1 zeigt einen Vergleich der gemessenen turbulenten Flu¨sse von
Impuls, fu¨hlbarer und latenter Wa¨rme mit den fu¨r diese Ho¨he berechneten
Flu¨ssen bei stationa¨rer Rechnung. Da das Eddy-Kovarianzsystem nur Viertel-
stundenmittelwerte bestimmt, die mit einem Versatz von einer Viertelstunde
gegenu¨ber den verwendeten Modellterminen erhoben werden, sind die hier
angegebenen ”Meßwerte“ die arithmetischen Mittel der Viertelstundenmittel-werte vor und nach dem jeweiligen Modelltermin.
Vom Modell wird der Impulsfluß in 39 m Ho¨he gegenu¨ber den Messungen
fast durchgehend deutlich unterscha¨tzt (betragsma¨ßig!). Eine gewisse zeitliche
Korrelation zwischen modellierten und gemessenen Werten ist jedoch trotz-
dem erkennbar, da das Modell vormittags die ho¨heren Flu¨sse berechnet als
Nachmittag, genau wie vormittags ho¨here Flu¨sse gemessen wurden.
Beim fu¨hlbaren Wa¨rmefluß zeigt sich ein differenzierteres Bild. Wa¨hrend er
in den Vormittagsstunden deutlich u¨berscha¨tzt wird, so unterscha¨tzt ihn das
Modell am Nachmittag zum Teil erheblich.
Wie der Impulsfluß, so wird auch der latente Wa¨rmefluss gegenu¨ber den Mes-
sungen wa¨hrend des ganzen Zeitraumes unterscha¨tzt.
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Aus den durchgefu¨hrten stationa¨ren Rechnungen allein la¨ßt sich mit Gewiß-
heit keine Aussage daru¨ber machen, ob der transiliente Schließungsansatz mit
dem ”split - timestep“ Verfahren fu¨r stationa¨re Rechnungen geeignet ist. EinerBewertung steht außerdem das Fehlen vom gemessenen Profilen der Eigen-
schaftsflu¨sse im Bestand entgegen.
Eine bessere Aussage u¨ber den Nutzen stationa¨rer Modellrechnungen wird
man nach der Betrachtung der instationa¨ren Modellrechnungen treffen ko¨n-
nen.
6.6 Instationa¨re Modellrechnungen und Vergleich
mit den Ergebnissen eines mit lokaler Turbu-
lenzschließung arbeitenden Modells
Fu¨r Vergleichsrechnungen stand ein instationa¨res atmospha¨risches Grenzschicht-
modell mit lokaler Turbulenzschließung (im folgenden K - Schließungsmodell)
der Arbeitsgruppe Mix (1994) (siehe [26]) zur Verfu¨gung. Um die Berechnungs-
ergebnisse beider Modelle vergleichen zu ko¨nnen, wurden fu¨r den Energieaus-
tausch des Systems Vegetation - Erdoberfla¨che - Atmospha¨re, den Wasser- und
Wa¨rmetransport im Boden und die Beeinflussung des Stro¨mungsfeldes in das
K - Schließungsmodell die gleichen Ansa¨tze eingebaut, wie sie auch im transi-
lienten Grenzschichtmodell verwendet werden. Auch die Ho¨hen der Modell-
schichten entsprechen denen des K-Schließungsmodells.
Ein Vergleich beider Modelle kann Aufschluß u¨ber die Vor- und Nachteile bei-
der Schließungsansa¨tze bei der Modellierung einer atmospha¨rischen Grenz-
schicht mit Waldbestand liefern. Aus diesem Grunde wurden instationa¨re Rech-
nungen (Tagesgang) mit beiden Modellen fu¨r den 20.06.1998 durchgefu¨hrt.
Besonderes Augenmerk galt auch hier wieder den berechneten turbulenten
Flu¨ssen. Die Abbildung 6.5 zeigt die mit dem K-Modell berechneten Profile
der horizontalen Windgeschwindigkeit (oben) sowie die mit dem instationa¨ren
transilienten Modell berechneten Profile (unten) im Tagesverlauf im Vergleich
mit den gemessenen Daten.
Die horizontale Windgeschwindigkeit wird vom K - Schließungsmodell in al-
len Ho¨hen u¨berscha¨tzt. Dagegen wird die in den Messungen erkennbare zeitli-
che Variation der Windgeschwindigkeit, insbesondere die relativ starke Varia-
tion direkt u¨ber dem Kronendach, kaum widergegeben. Dem in den Messun-
gen um 10:30 Uhr und 14:30 Uhr erkennbaren leichten sekunda¨ren Windmaxi-
mum in etwa 7 bis 8 m Ho¨he entspricht in den Modellergebnissen eine Ho¨hen-
konstanz bzw. leichte Zunahme der Windgeschwindigkeit mit der Ho¨he. Auch
die am 21.06.1998 gemessenen ho¨heren Windgeschwindigkeiten (2.5 m/s um
10:30 Uhr in 35 m Ho¨he – die Messungen zeigen ebenfalls ein angedeutetes se-
kunda¨res Windmaximum im Stammraum) fu¨hrten zu keiner Berechnung eines
solchen Maximums durch das K - Schließungsmodell.
Fu¨r die vom transilienten Modell berechneten Profile der horizontalen Wind-
geschwindigkeit im Bestand muß zuna¨chst angemerkt werden, daß trotz vielfa¨lti-
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Abbildung 6.5: Mit dem instationa¨ren K - Modell (lokale Turbulenzschließung - oben) und mit
dem transilienten Modell (transiliente Turbulenzschließung - unten) berechnete
Profile der horizontalen Windgeschwindigkeit im Bestand fu¨r den 20.06.1998 im
Vergleich mit den Meßwerten
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ger Bemu¨hungen immer noch Probleme bei der Modellierung der horizonta-
len Windgeschwindigkeit bestehen, die nur mit einem modellinternen Fehler
bei der Berechnung der Impulssenken im Bestand erkla¨rt werden ko¨nnten. So
wird u¨ber dem Kronendach eine Abnahme der horizontalen Windgeschwin-
digkeit berechnet, die physikalisch nicht erkla¨rt werden kann. Dieser Effekt
tritt jedoch nur dann auf, wenn bedingt durch die thermischen Schichtungs-
verha¨ltnisse tagsu¨ber starke vertikale turbulente Umlagerungen stattfinden.
So tritt er um 22:30 Uhr bei einer modellierten starkstabilen Temperaturschich-
tung (Abb. 6.5) im selben Ho¨henbereich (die ebenfalls in den Messungen nicht
beobachtet wurde) nicht mehr auf. Dabei muß gesagt werden, daß nicht klar
ist, ob der ”Defekt“ im Temperaturprofil den ”Defekt“ im Windprofil verur-
sacht oder umgekehrt.
Ansonsten u¨berscha¨tzt das transiliente Modell die Windgeschwindigkeiten im
Bestand teilweise noch sta¨rker als das K - Schließungsmodell, wobei es im Ge-
gensatz zu diesem auch die tageszeitliche Variation deutlich u¨berscha¨tzt. Im
Stammraum wird zwar ein sekunda¨res Windmaximum modelliert (Profile um
10:30 und 14:30), es wird jedoch zu stark widergegeben, was auch daran liegen
ko¨nnte, daß die zu erwartende Abnahme der Windgeschwindigkeit zur Erd-
oberfla¨che hin auch nicht ansatzweise modelliert wird.
Die Abbildungen 6.6 und 6.7 zeigen die von beiden Modellen berechneten Pro-
file der Lufttemperatur und der spezifischen Feuchte fu¨r den 20. Juni 1998 im
Vergleich mit den Messungen.
Mit dem K - Schließungsmodell wird die Lufttemperatur allen 3 ausgewerteten
am besten widergegeben. Richtig erfaßt wird die Amplitude des Tagesganges
der Lufttemperatur im Bestand von etwa 5 Grad, sowie die angedeutete stabi-
le Schichtung in unmittelbarer Bodenna¨he. Auch das Temperaturmaximum im
Kronenraum um die Mittagszeit wird widergegeben. Dagegen fa¨llt die abend-
liche Abku¨hlung der Luft etwas sta¨rker aus, als es die Messungen zeigen. So
ist die Lufttemperatur im Kronenraum um 18:30 Uhr gegenu¨ber 14:30 schon
wieder um etwa 2 Grad gesunken, obwohl die Messungen in etwa gleichge-
bliebene Werte anzeigen.
Auch vom transilienten Modell werden die gemessenen Temperaturprofile mit
Ausnahme des schon erwa¨hnten unrealistischen Temperaturprofiles um 22:30,
fu¨r die eine Erkla¨rung noch fehlt, gut widergegeben. Trotzdem sind die Diffe-
renzen zwischen den modellierten und gemessenen Temperaturwerten gro¨ßer
als beim K - Schließungsmodell. So wird das Temperaturmaximum im Ho¨hen-
profil um 10:30 und 14:30 nicht im Kronenraum, wie es die Messungen zei-
gen, sondern im oberen Stammraum widergegeben. Direkt u¨ber der Erdober-
fla¨che wird im Gegensatz zu der in den Messungen angedeuteten und vom
K - Schließungsmodell berechneten stabilen Temperaturschichtung, vom tran-
silienten Modell immer eine labile Temperaturschichtung modelliert. Aller-
dings ist es auch durchaus mo¨glich und aufgrund der Erwa¨rmung der Erd-
oberfla¨che auch physikalisch begru¨ndbar, daß in den unmittelbar u¨ber der
Erdoberfla¨che liegenden Atmospha¨renschichten, fu¨r die keine regelma¨ßigen
Temperaturmeßwerte vorliegen, an diesem Tag eine labile Tenperaturschich-
tung vorlag, so daß sich in diesem Punkt keine Aussage daru¨ber machen la¨ßt,
welches der beiden Modelle die Realita¨t besser widergibt.
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Bei der spezifischen Feuchte konnten aus den vorliegenden Messungen der
relativen Feuchte leider nur Werte im Ho¨henbereich von 9 m bis 21 m Ho¨he
berechnet werden, so daß umgerechnet auf die Ho¨hen der Modellschichten
nur Profile von 9 m bis etwa 19 m im Bestand als ”Meßwerte“ zur Verfu¨gungstanden. Bei einem Vergleich der modellierten Werte des K-Schließungsmo-
dells mit den Messungen fa¨llt zuna¨chst auf, daß die Werte im allgemeinen bis
zu 5 g/kg (14:30 Uhr) u¨berscha¨tzt werden. Die Abnahme der Werte mit der
Ho¨he vom Stamm- zum Kronenraum wird nicht widergegeben. Auch die zeit-
liche Zuordnung der Tagesmaximal- und Tagesminimalwerte wird nicht rich-
tig modelliert. So wurden die niedrigsten Werte um 14:30 gemessen, erschei-
nen im Modell aber um 6:00 Uhr, die ho¨chsten Werte wurden um 22:30 gemes-
sen, werden vom Modell aber um 18:30 widergegeben. Die vom transilienten
Modell berechneten Werte der spezifischen Luftfeuchte zeigen beim U¨bergang
vom Stamm- in den Kronenraum, wie auch die vom K - Modell berechneten
Werte, keine generelle Abnahme mit der Ho¨he, wie sie die gemessenen Profi-
le aufweisen. Um 14:30 Uhr zeigt sich im Stammraum zwischen etwa 5 und
18 m sogar eine Zunahme der spezifischen Feuchte mit der Ho¨he. U¨ber die
berechneten Profile oberhalb 20 m Ho¨he la¨ßt sich keine Vergleichsaussage mit
Meßwerten anstellen da in diesem Bereich keine Werte der spezifischen Feuch-
te vorliegen. Eine Abnahme der spezifischen Feuchte mit der Ho¨he im oberen
Kronenraum la¨ßt sich aber aufgrund der fehlenden Feuchtequelle fu¨r die Luft
u¨ber dem Kronendach und der mit der Ho¨he abnehmenden Nadeloberfla¨che
in diesem Bereich und der somit geringeren Feuchtezufuhr durch Evapotran-
spiration begru¨nden. Wie bei den Messungen werden in allen die ho¨chsten
Werte der spezifischen Feuchte vom Modell in den Nachtstunden (22:30 Uhr)
ausgegeben. Dagegen wird das gemessene deutliche Minimum um 14:30 Uhr
nicht widergegeben.
Bei dem durchgefu¨hrten Vergleich der berechneten Profile der horizontalen
Windgeschwindigkeit, der Lufttemperatur und der spezifischen Feuchte des K
- Schließungsmodells bzw. des transilienten Modells mit den Meßwerten ent-
steht im allgemeinen der Eindruck als sei das K - Schließungsmodell besser in
der Lage, diese Gro¨ßen zu modellieren. Zugunsten des transilienten Modells
muß allerdings gesagt werden, daß es noch offensichtliche Modellierungsef-
fekte bzw. - defekte gibt, die noch gelo¨st werden mu¨ssen, wobei unklar ist, ob
es sich um spezifische Probleme des transilienten Turbulenzschließungsansat-
zes handelt oder um Fehler bei der Implementierung desselben in ein atmo-
spha¨risches Grenzschichtmodell mit Waldbestand. Es scheint andererseits, als
sei das K - Schließungsmodell nicht in der Lage, das in den Messungen ange-
deutete sekunda¨re Windmaximum im Stammraum widerzugeben.
Fu¨r eine Bewertung beider Schließungsansa¨tze reicht ein Vergleich der mo-
dellierten Profile luftgetragener konservativer Eigenschaften nicht aus. Fu¨r die
O¨kosystemforschung sind vielmehr die modellierten vertikalen turbulenten
Eigenschaftsflu¨sse von Interesse (siehe Einleitung). Deshalb ist ein Vergleich
der modellierten Eigenschaftsflu¨sse mit den Messungen von grundlegender
Bedeutung fu¨r die Bewertung unterschiedlicher Turbulenzschließungsansa¨tze
in Bezug auf die Modellierung physikalischer Prozesse in O¨kosystemen.
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Abbildung 6.6: Mit dem instationa¨ren K - Modell (lokale Turbulenzschließung - oben) und mit
dem transilienten Modell (transiliente Turbulenzschließung - unten) berechnete
Profile der Lufttemperatur im Bestand fu¨r den 20.06.1998 im Vergleich mit den
Meßwerten
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Abbildung 6.7: Mit dem instationa¨ren K - Modell (lokale Turbulenzschließung - oben) und mit
dem transilienten Modell (transiliente Turbulenzschließung - unten) berechnete
Profile der spezifischen Feuchte im Bestand fu¨r den 20.06.1998 im Vergleich mit
den Meßwerten
KAPITEL 6. VALIDIERUNG DES MODELLS 97
0
10
20
30
40
50
H
öh
e 
in
 m
6:30 Uhr
10:30 Uhr
18:30 Uhr
14:30 Uhr
22:30 Uhr
turbul. Impulsfluß in m²/s²
-0.6 -0.4 -0.2 0
turbul. Impulsfluss in m²/s²
H
öh
e 
in
 m
0
10
20
30
40
50
6:30 Uhr
10:30 Uhr
18:30 Uhr
14:30 Uhr
22:30 Uhr
K-Modell transilientes Modell
-0.6 -0.4 -0.2 0
Abbildung 6.8: Mit dem instationa¨ren K-Modell (lokale Turbulenzschließung - links) und dem
instationa¨ren transilienten Modell (transiliente Turbulenzschließung - rechts) be-
rechnete turbulente Impulsflu¨sse fu¨r den 20.06.1998 im Bestand
Leider liegen fu¨r die 2 ausgewa¨hlten Tage keine Vertikalprofile der turbulen-
ten Flu¨sse vor, so daß nur die mittels Eddy-Kovarianzverfahren in 39 m Ho¨he
gemessenen Flu¨sse fu¨r einen Vergleich mit Meßwerten zur Verfu¨gung stehen.
Deshalb sollen zuerst die Profile der von beiden Modellen berechneten Flu¨sse
verglichen werden, dann folgt ein Vergleich des zeitlichen Verlaufes der von
beiden Modellen berechneten Flu¨sse in 39 m Ho¨he und der Meßwerte.
Die Abbildungen 6.6 und 6.6 zeigen dazu zuna¨chst die vom K - Schließungs-
modell und vom transilienten Modell berechneten turbulenten Impulsflu¨sse
(auf die Masseneinheit bezogen, deshalb die Einheit m2=s2) und fu¨hlbaren
Wa¨rmeflu¨sse im Bestand fu¨r den 20. Juni 1998. Die berechneten Werte der
turbulenten Impulsflu¨sse sind durchgehend negativ (abwa¨rtsgerichteter Im-
pulstransport), da die Erdoberfla¨che und der Kronenraum als Impulssenken
fu¨r die atmospha¨rische Stro¨mung wirken. Die Impulsflu¨sse zeigen bei beiden
Modellen im Stammraum die betragsma¨ßig niedrigsten Werte, wie es auch auf-
grund der geringen gemessenen Windgeschwindigkeiten und vor allem auf-
grund der geringen vertikalen Windscherung in diesem Bereich zu erwarten
ist. Allgemein wird aber vom K - Schließungsmodell ein sta¨rkerer abwa¨rtsge-
richteter Impulstransport simuliert als vom transilienten Modell.
Da die vom K - Schließungsmodell simulierten Windprofile im Bestand kein
sekunda¨res Windmaximum aufweisen, kann bei den von diesem Modell be-
rechneten Impulsflu¨ssen kein Vorzeichenwechsel, d.h. kein Richtungswechsel
der Flu¨sse auftreten. Im Falle eines sekunda¨ren Windmaximums wa¨re dieser
Richtungswechsel zu erwarten, da die Flu¨sse beim K - Schließungsansatz im-
mer in Richtung des meteorologischen Gradienten gerichtet sind.
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Abbildung 6.9: Mit dem instationa¨ren K-Modell (lokale Turbulenzschließung - links) und dem
instationa¨ren transilienten Modell (transiliente Turbulenzschließung - rechts) be-
rechnete turbulente Flu¨sse fu¨hlbarer Wa¨rme fu¨r den 20.06.1998 im Bestand
Bei den von beiden Modellen berechneten Impulsflu¨ssen zeigt sich auch eine
Zunahme der turbulenten Impulstransporte im Kronenraum gegenu¨ber dem
Stammraum, beim transilienten Modell fa¨llt diese Zunahme jedoch sehr viel
geringer aus.
Das K - Schließungsmodell modelliert u¨ber dem Bestand einen Bereich relativ
konstanter Impulsflu¨sse (Prandtl-Schicht). U¨ber dem Fichtenbestand im Sol-
ling wurde die Existenz einer Schicht ho¨henkonstanter Flu¨sse im Ho¨henbe-
reich von 39 - 45 m nachgewiesen ([23],[24]), ein Bereich der sich mit den Be-
rechnungen dieses Modells deckt. Obwohl keine Meßwerte im Profil vorliegen,
kann man also sagen, das daß K-Modell zumindest in diesem Bereich charakte-
ristische, u¨ber dem Bestand zu beobachtende Effekte bezu¨glich der turbulenten
Flu¨sse widergeben kann.
Das transiliente Modell berechnet die Prandtl-Schicht weniger deutlich. Direkt
u¨ber dem Bestand ist im Gegensatz zum K - Schließungsmodell schon wieder
eine Abnahme der Impulstransporte zu erkennen.
Trotz des vom transilienten Modell berechneten sekunda¨ren Windmaximums
im Stammraum wird in diesem Ho¨henbereich vom transilienten Modell kein
Vorzeichenwechsel des Impulsflusses simuliert. Aus dieser Tatsache folgt, daß
das transiliente Modell im Stammraum in der Lage ist Impulsflu¨sse gegen den
lokalen meteorologischen Gradienten (counter gradient fluxes) zu modellie-
ren, da in diesem Ho¨henbereich der meteorologische Gradient des horizonta-
len Impulses nach oben gerichtet ist. Leider la¨ßt sich nicht mit Messungen der
Impulsflu¨sse innerhalb des Bestandes belegen, ob an diesem Tag tatsa¨chlich
”counter gradient“ - Flu¨sse aufgetreten sind.
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Die von beiden Modellen berechneten turbulenten Flu¨sse fu¨hlbarer Wa¨rme zei-
gen trotz der geringen Ho¨henvariation der Lufttemperatur eine relativ star-
ke Variation mit der Ho¨he, aber auch einen ausgesprochenen Tagesgang u¨ber
dem Bestand. Ansonsten zeigen sich zwischen den Ergebnissen beider Modelle
gro¨ßere Unterschiede.
U¨ber dem Bestand wird vom K - Schließungsmodell nur in den Vormittags-
stunden ein aufwa¨rtsgerichteter Transport fu¨hlbarer Wa¨rme modelliert, wa¨h-
rend der Transport nachmittags und nachts abwa¨rts gerichtet ist. Das transili-
ente Modell berechnet dagegen nur um 18:30 Uhr zwischen 20 und 35 m Ho¨he
einen deutlich abwa¨rtsgerichteten Wa¨rmestrom. Tagsu¨ber sind auch hier die
turbulenten Flu¨sse fu¨hlbarer Wa¨rme aus dem Bestand heraus gerichtet. In bei-
den Modellen wirkt der Bestand also als Wa¨rmequelle fu¨r die Atmospha¨re.
Deutliche Unterschiede zwischen beiden Modellen zeigen sich bei den mo-
dellierten fu¨hlbaren Wa¨rmeflu¨ssen im Kronenraum. Wa¨hrend das transiliente
Modell bis auf die Ausnahme um 18:30 Uhr immer aufwa¨rtsgerichtete Wa¨rme-
transporte zwischen 20 und 40 m Ho¨he angibt, kommt es beim K - Schließungs-
modell in den Vor- und fru¨hen Nachmittagsstunden (10:30 und 14:30) zu einem
Richtungswechsel der Transporte im Bereich von 30 bis 35 m. Unterhalb dieser
Ho¨he sind die Flu¨sse durchgehend abwa¨rts gerichtet. In etwa 27 m Ho¨he wer-
den die maximalen abwa¨rtsgerichteten Transporte erreicht. Dieser Effekt kann
nur durch das sehr geringe Temperaturmaximum im oberen Kronenraum er-
kla¨rt werden und zeigt somit, wie stark das K - Schließungsmodell auf sehr
kleine Unterschiede der thermischen Schichtung reagiert und das die damit
berechneten turbulenten Flu¨sse immer in Richtung des meteorologischen Gra-
dienten fließen.
Fu¨r den Bereich zwischen 2 und 10 m Ho¨he im Stammraum, in dem vom tran-
silienten Modell eine Temperaturzunahme mit der Ho¨he modelliert wird (Abb.
6.6), werden von diesem Modell aufwa¨rtsgerichtete turbulente Wa¨rmeflu¨sse
prognostiziert, also Flu¨sse gegen den lokalen Gradienten. Eine mo¨gliche phy-
sikalische Erkla¨rung liegt darin, daß durch die Erwa¨rmung der Erdoberfla¨che
auch die der Erdoberfla¨che unmittelbar aufliegende Luftschicht, welche vom
Modell im Temperaturprofil nicht mehr aufgelo¨st wird, erwa¨rmt wird, und
daß dadurch warme Luftpakete aufgrund von thermischem Auftrieb aufstei-
gen, deren Impuls ausreichend ist, um den Bereich der Temperaturinversion
zu u¨berwinden. Der dadurch erfolgende Transport von Wa¨rme fu¨hrt zu den
modellierten ”counter gradient“ - Flu¨ssen. Die Prandtl-Schicht oberhalb des
Bestandes mit ihren charakteristischen ho¨henkonstanten Flu¨ssen, ist im Ge-
gensatz zu den vom K - Schließungsmodell berechneten Wa¨rmeflu¨ssen nicht
erkennbar. Der Betrag der aufwa¨rtsgerichteten Flu¨sse u¨ber dem Bestand wird
etwa doppelt so hoch prognostiziert, als beim K - Schließungsmodell. Die Ab-
bildung 6.6 zeigt die von beiden Modellen berechneten Flu¨sse latenter Wa¨rme
im Bestand fu¨r den 20. Juni 1998 im Vergleich mit den Messungen.
Die von beiden Modellen berechneten latenten Wa¨rmeflu¨sse zeigen a¨hnlich
wie die Impulsflu¨sse und fu¨hlbaren Wa¨rmeflu¨sse im Stammraum sehr nied-
rige Betra¨ge, die dann aber im Kronenraum mit der Ho¨he zunehmen und ihr
Maximum im Bereich der Kronenobergrenze erreichen. Die erreichten Werte
werden vom K - Modell jedoch mit maximal 300 W=m2 deutlich ho¨her als vom
transilienten Modell (120 W=m2) angegeben.
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Abbildung 6.10: Mit dem instationa¨ren K-Modell (lokale Turbulenzschließung - links) und dem
instationa¨ren transilienten Modell (transiliente Turbulenzschließung - rechts) be-
rechnete turbulente Flu¨sse latenter Wa¨rme fu¨r den 20.06.1998 im Bestand
Im Gegensatz zu den fu¨hlbaren Wa¨rmeflu¨ssen sind die latenten Wa¨rmeflu¨sse
im Stammraum beim transilienten Modell unterhalb von 15 m durchweg ab-
wa¨rtsgerichtet, was beim K - Modell nicht auftritt. Da aber auch der lokale
Gradient der Feuchteprofile nach unten gerichtet ist (Abb. 6.7), werden keine
latenten Wa¨rmeflu¨sse gegen den lokalen Gradienten prognostiziert.
Wie auch schon bei den Impuls- und fu¨hlbaren Wa¨rmeflu¨ssen tritt auch bei
den latenten Wa¨rmeflu¨ssen die Prandtl-Schicht u¨ber dem Bestand beim transi-
lienten Modell weniger deutlich zu tage, als beim K - Schließungsmodell.
Nachdem die Profile der von beiden Modellen berechneten turbulenten Ei-
genschaftsflu¨sse verglichen wurden, soll nun der zeitliche Verlauf der berech-
neten Flu¨sse in 39 m Ho¨he mit den mittels Eddy-Kovarianzverfahren in die-
ser Ho¨he bestimmten Flu¨ssen verglichen werden (Abb. 6.11 und 6.12). Die in
den Grafiken dargestellten gemessenen Werte sind Viertelstundenmittelwerte,
die vom Meßsystem automatisch gebildet werden. Die Abb. 6.11 zeigt oben
einen Vergleich der von beiden Modellen berechneten mit den gemessenen
Impulsflu¨ssen. Der vom K - Schließungsmodell berechnete Impulsfluß liegt
betragsma¨ßig deutlich u¨ber den gemessenen Werten, d.h. es wird u¨ber dem
Bestand ein sehr viel sta¨rkerer nach unten gerichteter Impulstransport berech-
net, als es die Messungen zeigen. Die vom transilienten Modell berechneten
Impulsflu¨sse stimmen qualitativ prinzipiell mit den gemessenen Werten u¨be-
rein. Aber auch hier zeigen sich im Tagesverlauf gro¨ßere Abweichungen. So
wird bis etwa 8:00 Uhr der abwa¨rtsgerichtete Impulstransport deutlich un-
terscha¨tzt und ab 20:00 Uhr verschwindet er vo¨llig. Anscheinend wird die Un-
terbindung des vertikalen Austausches durch den Kronenraum in den Nacht-
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Abbildung 6.11: Vergleich der mittels 2 Modellen (lokale Turbulenzschließung (K - Modell) und
transiliente Turbulenzschließung (TTT - Modell)) berechneten und der mit-
tels Eddy-Kovarianzverfahren bestimmten Impulsflu¨sse (oben) und fu¨hlbaren
Wa¨rmeflu¨sse (unten) in 39 m Ho¨he fu¨r den 20.06.1998
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Abbildung 6.12: Vergleich der mittels 2 Modellen (lokale Turbulenzschließung (K - Modell) und
transiliente Turbulenzschließung (TTT - Modell)) berechneten und der mittels
Eddy-Kovarianzverfahren bestimmten Flu¨sse latenter Wa¨rme in 39 m Ho¨he u¨ber
dem Bestand fu¨r den 20.06.1998
stunden u¨berscha¨tzt.
Die von beiden Modellen berechneten fu¨hlbaren Wa¨rmeflu¨sse (Abb. 6.11 un-
ten) stimmen im allgemeinen besser mit den Messungen u¨berein, als es fu¨r
die Impulsflu¨sse der Fall ist. Auch die zeitliche Zuordnung der Maximal- und
Minimalwerte ist fu¨r beide Modelle recht gut. Wie auch schon beim Impul-
stransport werden vom K - Schließungsmodell die Wa¨rmetransporte in den
Nachtstunden (0:00-5:00 Uhr und 20:00 bis 24:00 Uhr) u¨berscha¨tzt. Dagegen
scheint das transiliente Modell auch fu¨r die fu¨hlbare Wa¨rme die turbulenten
Transporte in den Nachtstunden eher zu unterscha¨tzen.
Gro¨ßere Unterschiede zwischen den Ergebnissen beider Modelle und den Mes-
sungen zeigen sich wieder bei den latenten Wa¨rmeflu¨ssen. Wa¨hrend das K -
Schließungsmodell den latenten Wa¨rmefluss meist u¨berscha¨tzt, wird er vom
transilienten Modell auch am Tage deutlich unterscha¨tzt. Nur am fru¨hen Mor-
gen (6:00 Uhr) und am spa¨ten Nachmittag (16:00 Uhr) werden die Flu¨sse vom
transilienten Modell u¨berscha¨tzt.
Da beide Modelle bis auf den Turbulenzschließungsansatz die gleichen Pa-
rametrisierungen der im Waldbestand ablaufenden physikalischen Prozesse
(dieselbe Modellphysik) enthalten, ist der Grund fu¨r die je nach Eigenschaft
so unterschiedlichen Ergebnisse im Vergleich zu den Messungen nicht sofort
ersichtlich. Eine mo¨gliche Erkla¨rung wa¨re die unterschiedliche Ho¨he der sich
modellintern bildenden atmospha¨rischen Grenzschicht. Da sich insbesonde-
re die fu¨hlbare und latente Wa¨rme vor allem in der Grenzschicht ausbreiten,
wu¨rde zum Beispiel eine zu hoch angenommene Grenzschicht bei gleicher
Quell- bzw. Senkensta¨rke geringere lokale Werte einer Eigenschaft zur Folge
haben. Andererseits kann sich dadurch auch der vertikale Gradient einer Ei-
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genschaft und damit auch dessen vertikaler Fluß a¨ndern.
Deshalb sollen im folgenden als Abschluß eines Modellvergleiches beider Schlie-
ßungsansa¨tze die Unterschiede der berechneten Ho¨he der atmospha¨rischen
Grenzschicht betrachtet werden (Abb. 6.6). Die berechnete Spurenstoffkonzen-
tration in Erdbodenna¨he wird auch von der berechneten Ho¨he der atmospha¨ri-
schen Grenzschicht abha¨ngen. Als Kriterium fu¨r die Grenzschichtho¨he wur-
de anhand des charakteristischen Aufbaus der Grenzschicht (siehe Einleitung)
das absolute Minimum des fu¨hlbaren turbulenten Wa¨rmeflusses u¨ber dem Be-
stand verwendet. Meßwerte der atmospha¨rischen Grenzschicht standen fu¨r
diesen Tag leider nicht zur Verfu¨gung, so daß die Modellergebnisse bezu¨glich
dieses Punktes nicht abschließend beurteilt werden ko¨nnen. Es zeigt sich je-
doch, daß sich mit dem Kriterium des Wa¨rmeflußminimums aus den Modeller-
gebnissen des K-Modells eine Grenzschichtho¨he sicherer bestimmen la¨ßt, als
beim transilienten Modell, wie man anhand der starken Variation der Wer-
te sehen kann. Das Wachstum der Grenzschichtho¨he in den Morgenstunden
setzt beim transilienten Modell spa¨ter ein, erfolgt jedoch schneller als beim K-
Modell. Nimmt man fu¨r die stark streuenden Werte des transilienten Modells
zwischen 10:00 und 15:00 Uhr einen mittleren Wert von 1400 m an (siehe ein-
gezeichnete Kurve), so fa¨llt die maximale Grenzschichtho¨he beim transilienten
Modell etwa 500 m ho¨her aus als beim K-Schließungsmodell. Es fa¨llt weiterhin
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Abbildung 6.13: Vergleich der mittels 2 Modellen (lokale Turbulenzschließung (K-Modell) und
transiliente Turbulenzschließung (TTT-Modell)) berechneten Tagesga¨nge der
Grenzschichtho¨he fu¨r den 20.06.1998
auf, daß das transiliente Modell im Gegensatz zum K - Modell fu¨r die Nacht
vom 20. zum 21. Juni 1998 eine gro¨ßere Ho¨he der atmospha¨rischen Grenz-
schicht prognostiziert als in der vorhergehenden Nacht. Leider standen keine
Meßwerte (z.B. von hochauflo¨senden Radiosondenaufstiegen) zur Verfu¨gung
aus denen man die tatsa¨chliche Grenzschichtho¨he ha¨tte ablesen ko¨nnen, so daß
nicht mit absoluter Sicherheit gesagt werden kann welches Modell in diesem
Punkt realistischere Ergebnisse liefert.
Kapitel 7
Zusammenfassung
Messungen belegen, daß bei der Durchstro¨mung von Waldbesta¨nden im Stamm-
raum neben den von der Umstro¨mung der Pflanzenelemente herru¨hrenden
Wirbeln auch Wirbel von der Gro¨ßenordnung des Bestandes auftreten, deren
Transporte nicht vernachla¨ssigt werden ko¨nnen. Deshalb muß ein Modell zur
Beschreibung des atmospha¨rischen Austausches in und u¨ber Waldbesta¨nden
in der Lage sein, auch die Effekte dieser Wirbel zu beru¨cksichtigen. Dazu bie-
ten sich nichtlokale Turbulenzschließungsverfahren an.
Das im Rahmen dieser Arbeit zur Modellierung atmospha¨rischer Eigenschaf-
ten bei der Stro¨mung durch und u¨ber einen Fichtenbestand im Solling an-
gewendete nichtlokale Turbulenzschließungsverfahren nach der transilienten
Turbulenztheorie ist prinzipiell in der Lage, den turbulenten Austausch in und
u¨ber einem Waldbestand im Solling qualitativ richtig widerzugeben. Dies ha-
ben die durchgefu¨hrten Modellrechnungen gezeigt. Probleme bereitet derzeit
noch die realistische Widergabe der Windprofile in und knapp u¨ber dem Be-
stand. Trotz dieses Modell - ”Defektes“stimmen die modellierten Impulsflu¨ssein 39 m bei instationa¨rer Rechnung sehr gut mit den Daten von Eddy - Ko-
varianzmessungen u¨berein. Ein Vergleich mit den Modellergebnissen eines bei
gleicher Modellphysik mit lokaler Turbulenzschließung (K - Schließung) arbei-
tenden Modells hat dies deutlich zutage gebracht. Obwohl die vom K - Schlie-
ßungsmodell berechneten Profile atmospha¨rischer Eigenschaften (horizonta-
le Windgeschwindigkeit, Lufttemperatur und spezifische Feuchte) in mancher
Hinsicht besser mit den Messungen u¨bereinstimmten, wurde fu¨r den 20. Ju-
ni 1998 zumindest der Impulsfluß in 39 m Ho¨he vom K - Schließungsmo-
dell betragsma¨ßig stark u¨berscha¨tzt, wa¨hrend die vom transilienten Modell
berechneten Werte besser mit den Messungen u¨bereinstimmten. Die fu¨hlba-
ren Wa¨rmeflu¨sse werden von beiden Modellen in den instationa¨ren Rechnun-
gen gut widergegeben. Bei den latenten Wa¨rmeflu¨ssen werden die Werte vom
instationa¨ren transilienten Modell jedoch meist unterscha¨tzt, wa¨hrend das K-
Schließungsmodell eher zu einer U¨berscha¨tzung neigt.
Bei den berechneten Profilen der turbulenten Eigenschaftsflu¨sse von Impuls,
fu¨hlbarer und latenter Wa¨rme hat sich gezeigt, daß das Modell auf der Ba-
sis der lokalen Turbulenzschließung erwartungsgema¨ß prinzipiell keine Flu¨sse
gegen den lokalen Gradienten modellieren kann. Beim transilienten Schlie-
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ßungsansatz ist dies sehr wohl mo¨glich. Insbesondere beim vertikalen Trans-
port von Impuls ergibt sich eine prinzipielle U¨bereinstimmung mit dem in
der Einleitung erwa¨hnten negativen turbulenten Diffusionskoeffizienten im
Stammraum als Analogon zu den Flu¨ssen gegen den lokalen Gradienten.
Die erstmals mit dem transilienten Modell durchgefu¨hrten stationa¨ren Rech-
nungen haben prinzipiell schlechtere Ergebnisse geliefert, als die instationa¨ren
Rechnungen. So werden die berechneten turbulenten Flu¨sse u¨ber dem Bestand
fu¨r alle betrachteten Gro¨ßen betragsma¨ßig zu allen Tageszeiten deutlich un-
terscha¨tzt. Bei zuku¨nftigen Berechnungen sollte daher trotz der bei einer Pro-
gnose, wie sie praktisch bei einer instationa¨ren Rechnung erstellt wird, zu er-
wartenden zeitlichen Divergenz zwischen modellierten und gemessenen Ei-
genschaftsprofilen, eher instationa¨r gerechnet werden.
Eine Erweiterung des Modells auch auf andere atmospha¨rische Prozesse, z.B.
CO
2
- Flu¨sse wird zeigen, inwieweit sich die Modellergebnisse bei der Verwen-
dung des transilienten Schließungsansatzes gegenu¨ber dem K - Schließungsan-
satz verbessern.
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